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Le suivi et la repre´sentation de la variabilite´ du manteau neigeux en montagne
sont des enjeux e´cologiques et socie´taux majeurs. Le re´cent de´veloppement de mode`les
me´te´orologiques a` e´chelle kilome´trique offre un potentiel nouveau pour ame´liorer les
simulations d’enneigement en montagne. Dans cette the`se, nous avons e´value´ l’apport
des pre´visions me´te´orologiques du mode`le de pre´vision nume´rique du temps AROME
a` 2.5 km de re´solution horizontale pour alimenter le mode`le de´taille´ de manteau nei-
geux Crocus. Les simulations AROME-Crocus distribue´es ont d’abord e´te´ e´value´es sur
les Pyre´ne´es de 2010 a` 2014, montrant un apport en termes de repre´sentation de la
variabilite´ spatio-temporelle du manteau neigeux par rapport a` l’approche par massif du
syste`me ope´rationnel actuel SAFRAN-Crocus, malgre´ une surestimation des hauteurs de
neige. Par la suite, la valeur ajoute´e de produits satellitaires de rayonnements incidents
a e´te´ e´tudie´e pour des simulations d’enneigement dans les massifs alpins et pyre´ne´ens,
soulignant leur bonne qualite´ en montagne mais un impact mitige´ sur le couvert neigeux
simule´. Enfin, on a montre´ comment le sche´ma de microphysique nuageuse d’AROME
associe´ a` Crocus permet de mieux pre´voir la formation de glace en surface du manteau
neigeux par pre´cipitations verglac¸antes dans les Pyre´ne´es. Ces travaux ouvrent la voie a`
une pre´vision nivologique distribue´e a` haute re´solution en montagne.
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Monitoring and representing the snowpack variability in mountains are crucial ecolo-
gical and societal issues. The recent development of meteorological models at kilometric
scale offers a new potential to improve snowpack simulations in mountains. In this the-
sis, we assessed the potential of forecasts from the numerical weather prediction model
AROME at 2.5 km horizontal resolution to drive the detailed snowpack model Crocus.
AROME-Crocus distributed simulations were first evaluated over the Pyrenees from 2010
to 2014. They showed benefits in representing the snowpack spatio-temporal variability
as compared to the massif-based approach of the current operational system SAFRAN-
Crocus, despite an overestimation of snow depth. Then, we studied the potential added
value of satellite-derived products of incoming radiations for simulating the snow cover in
the French Alps and Pyrenees. These products were found of good quality in mountains
but their impact on the simulated snow cover is questionable. Finally, we showed how the
cloud microphysics scheme of AROME associated with Crocus enables to better predict
ice formation on top of the snowpack due to freezing precipitation in the Pyrenees. These
works pave the way for high-resolution distributed snowpack forecasting in mountains.
Keywords : Snowpack ; Modelling ; Numerical Weather Prediction ; Mountains ; Free-
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ALADIN Aire Limite´e, Adaptation dynamique, De´veloppement InterNatio-
nal
Alpine3D Mode`le de surface alpine du WSL SLF
AROME Applications de la Recherche a` l’Ope´rationnel a` Me´so-Echelle
ARPEGE Action de Recherche Petite Echelle Grande Echelle
ARPS Advanced Regional Prediction System
CaPA Canadian Precipitation Analysis system
COSMO COnsortium for Small-scale MOdelling
Crocus Mode`le de´taille´ de manteau neigeux du CNRM/CEN
ES Mode`le de manteau neigeux Explicit Snow
ESCROC Ensemble System Crocus
GEM-LAM Global Environmental Multiscale Limited Area Model
IFS Integrated Forecasting System
ISBA Interactions between Soil, Biosphere and Atmosphere
MEPRA Mode`le Expert pour la Pre´vision du Risque d’Avalanche
Meso-NH Mode`le Me´so-e´chelle Non-Hydrostatique
SAFRAN Syste`me d’Analyse Fournissant des Renseignements At-
mosphe´riques a` la Neige
SNOWPACK Mode`le de´taille´ de manteau neigeux du WSL SLF
SURFEX Surface Externalise´e
WRF Weather Research and Forecasting model
Produits et syste`mes d’observation
CERES SYN Clouds and the Earth’s Radiant Energy System synoptic
DSLF Downward Surface Longwave Flux (produit LSA SAF de LW ↓)
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8 ACRONYMES ET NOTATIONS
DSLFnew Nouveau produit Downward Surface Longwave Flux de LW ↓
incluant des pre´visions d’AROME
DSSF Downward Surface Shortwave Flux (produit LSA SAF de SW ↓)
LSA SAF Satellite Application Facility on Land Surface Analysis
MODIS Moderate-Resolution Imaging Spectroradiometer
MSG Meteosat Seconde Ge´ne´ration
NRC Nivome`tre a` Rayonnement Cosmique
SEVIRI Spinning Enhanced Visible and Infrared Imager
Abre´viations
AWS Automatic Weather Station / Station me´te´orologique automa-
tique
BERA Bulletin d’Estimation du Risque d’Avalanche
BSD Blowing snow days / Jours de transport de neige par le vent
FPA Freezing Precipitation Alert / Alerte de pre´cipitations
verglac¸antes
FPD Freezing Precipitation Diagnostic / Diagnostic de pre´cipitations
verglac¸antes
MSD Melting Snow Days / Jours de fonte de la neige
NWP Numerical Weather Prediction
ROC Relative Operating Characteristic
PNT Pre´vision Nume´rique du Temps
UTC Temps Universel Coordonne´
Institutions et laboratoires
ANENA Association Nationale pour l’E´tude de la Neige et des Avalanches
CEN Centre d’Etudes de la Neige
CNRM Centre National de Recherches Me´te´orologiques
EDF Electricite´ de France
ECMWF European Centre for Medium-Range Weather Forecasts
EUMETSAT European Organisation for the Exploitation of Meteorological Sa-
tellites
WGMS World Glacier Monitoring Service
WMO World Meteorological Organization
ACRONYMES ET NOTATIONS 9
WSL SLF WSL Institut pour l’e´tude de la neige et des avalanches SLF,
Davos, Suisse
ZAMG ZentralAnstalt fu¨r Meteorologie und Geodynamik, Autriche
Notations (et unite´s)
ASSD Average Symmetric Surface Distance
cw Capacite´ thermique massique de l’eau (kJ kg−1 K−1)
CGC Cloud Graupel Content / Contenu en graupel des nuages (g kg−1)
CIC Cloud Ice Content / Contenu en glace des nuages (g kg−1)
CR Correct Rejections
CRC Cloud Rain Content / Contenu en pluie des nuages (g kg−1)
CSC Cloud Snow Content / Contenu en neige des nuages (g kg−1)
CWC Cloud Water Content / Contenu en eau nuageuse (g kg−1)
Eevap Taux d’e´vaporation en surface du manteau neigeux (kg m−2 s−1)
Esubl Taux de sublimation en surface du manteau neigeux (kg m−2 s−1)
ETS Equitable Threat Score
FA False Alarms
FAR False Alarm Ratio
G Flux de chaleur du sol (W m−2)
H Enthalpie du manteau neigeux par unite´ de surface (J m−2)
HL Flux de chaleur latente (W m−2)
HP Flux de chaleur issu des pre´cipitations (W m−2)
HS Flux de chaleur sensible (W m−2)
HI Hits
HR2m Humidite´ relative a` 2 m
J Indice de Jaccard
lfus Chaleur latente de fusion de l’eau (kJ kg−1)
LW ↓ Rayonnement grandes longueurs d’ondes incident (W m−2)
LW ↑ Rayonnement grandes longueurs d’ondes e´mis par la surface
(W m−2)
LWC Cloud Liquid Water Content / Contenu en eau liquide des nuages
(g kg−1)
m Masse (kg)
M Masse du manteau neigeux par unite´ de surface (kg m−2)
MDHD Modified Directed Hausdorff Distance
MI Misses
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P Taux de pre´cipitations (kg m−2 s−1)
POD Probability of Detection
Q2m Humidite´ spe´cifique a` 2 m (g kg−1)
Qcond Flux de chaleur conductif de la glace a` la neige (J)
Qsurf Flux de chaleur de surface de la glace a` l’atmosphe`re (J)
R Taux d’e´coulement a` la base du manteau neigeux (kg m−2 s−1)
RMSE Root Mean Square Error / Erreur quadratique moyenne
SD Snow Depth / Hauteur de neige (m)
SSA Specific Surface Area / Surface spe´cifique de la neige (m2 kg−1)
STDE Standard Deviation Error / Ecart-type des erreurs
SWE Snow Water Equivalent / Equivalent en eau de la neige (kg m−2
ou mm w.e.)
SW ↓ Rayonnement solaire incident (W m−2)
SW ↑ Rayonnement solaire re´fle´chi (W m−2)
T2m Tempe´rature de l’air a` 2 m (K)
TCWV Total Column Water Vapour content / Contenu total en vapeur
d’eau de la colonne atmosphe´rique (kg m−2)
Td2m Point de rose´e a` 2 m (K)
V10m Vitesse du vent a` 10 m (m s−1)
∆H Variation d’enthalpie de la couche de glace (J)
∆SD Variation journalie`re de hauteur de neige (m)
∆SWE Variation journalie`re de SWE (kg m−2 ou mm w.e.)
φS Fraction d’eau surfondue gelant instantane´ment a` l’impact




Acronymes et notations 7
Table des matie`res 11
Introduction ge´ne´rale 15
I Pourquoi et comment mode´liser le manteau neigeux en
montagne ? 17
1 Le manteau neigeux en montagne et ses enjeux 19
1.1 Du flocon de neige a` la cryosphe`re : e´chelles de variabilite´ du manteau
neigeux . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 21
1.1.1 La neige, du nuage au sol . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 21
1.1.2 Sources de variabilite´ apre`s de´poˆt de la neige au sol . . . . . . . 25
1.2 Observations du manteau neigeux . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 33
1.3 Pourquoi mode´liser le manteau neigeux en montagne ? . . . . . . . . . . 37
1.3.1 Pre´vision du risque d’avalanche . . . . . . . . . . . . . . . . . . 37
1.3.2 La neige, or blanc du tourisme hivernal . . . . . . . . . . . . . . 38
1.3.3 Ressources en eau . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 39
1.3.4 Ecosyste`mes montagnards . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 39
1.3.5 Changement climatique en montagne . . . . . . . . . . . . . . . 40
1.4 Synthe`se du chapitre . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 40
11
12 TABLE DES MATIE`RES
2 La mode´lisation du manteau neigeux en montagne 43
2.1 La mode´lisation nume´rique du manteau neigeux . . . . . . . . . . . . . 45
2.2 Simuler la variabilite´ du manteau neigeux en montagne : e´tat de l’art . . 47
2.2.1 Simulations non distribue´es . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 50
2.2.2 Simulations distribue´es . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 51
2.3 Syste`mes ope´rationnels en France . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 56
2.3.1 Le mode`le de manteau neigeux SURFEX/ISBA-Crocus . . . . . . 56
2.3.2 La chaˆıne ope´rationnelle de mode´lisation me´te´o-nivologique . . . 58
2.3.3 Limites du syste`me actuel . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 60
2.4 Vers une chaˆıne de mode´lisation nivo-me´te´orologique AROME-Crocus ? . 62
2.4.1 Le mode`le AROME de Pre´vision Nume´rique du Temps . . . . . . 62
2.4.2 Evaluation des pre´visions me´te´orologiques d’AROME en montagne 66
2.4.3 De la simulation de l’e´volution saisonnie`re du manteau neigeux a`
la pre´vision d’e´ve`nements a` enjeu . . . . . . . . . . . . . . . . . 69
II AROME-Crocus pour la pre´vision du manteau neigeux a`
l’e´chelle d’une saison hivernale 71
3 Evaluation pluri-annuelle de l’apport des pre´visions nivo-me´te´orologiques
d’AROME-Crocus 73
3.1 Introduction [en franc¸ais] . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 75
Article : Snowpack modelling in the Pyrenees driven by kilometric resolution
meteorological forecasts . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 77
3.2 Introduction . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 78
3.3 Study area and period . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 80
3.4 Data and methods . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 82
3.4.1 Snowpack model . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 82
3.4.2 Atmospheric forcing . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 82
3.4.3 Evaluation dataset . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 84
3.4.4 Evaluation methods . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 85
3.5 Results . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 87
3.5.1 Evaluation of simulated snow depth . . . . . . . . . . . . . . . . 87
3.5.2 Daily SD variations . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 93
3.5.3 Snow Water Equivalent and bulk snowpack density . . . . . . . . 100
3.6 Discussion and conclusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 102
3.7 Perspective : bilans de masse glaciaires . . . . . . . . . . . . . . . . . . 108
3.8 Synthe`se du chapitre . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 110
TABLE DES MATIE`RES 13
4 Apport de produits satellitaires de rayonnements incidents pour la mode´lisation
du manteau neigeux en montagne 113
4.1 Introduction [en franc¸ais] . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 115
Article : Satellite products of incoming solar and longwave radiations used for
snowpack modelling in mountainous terrain . . . . . . . . . . . . . . . . 118
4.2 Introduction . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 119
4.3 Data and models . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 120
4.3.1 Study domain and period . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 120
4.3.2 Irradiance datasets . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 121
4.3.3 Snowpack datasets . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 128
4.4 Evaluation of radiation products over the Alps and the Pyrenees . . . . . 129
4.4.1 Comparisons with in situ measurements . . . . . . . . . . . . . . 129
4.4.2 Spatial comparisons of the distributed products . . . . . . . . . . 135
4.5 Impact of the radiation products on snowpack simulations . . . . . . . . 139
4.6 Discussion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 145
4.6.1 Quality of irradiance datasets in mountainous terrain . . . . . . . 145
4.6.2 Sensitivity of snowpack simulations to the radiative forcing . . . . 146
4.7 Conclusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 148
4.8 Synthe`se du chapitre . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 150
III AROME-Crocus pour la pre´vision d’e´ve`nements nivo-me´te´orologiques
a` enjeu 153
5 Pre´vision et mode´lisation de la formation de glace en surface du manteau
neigeux par pre´cipitations verglac¸antes dans les Pyre´ne´es 155
5.1 Introduction [en franc¸ais] . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 157
Article : Forecasting and modelling ice layer formation on the snowpack due
to freezing precipitation in the Pyrenees . . . . . . . . . . . . . . . . . . 159
5.2 Introduction . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 160
5.3 Description of the observed phenomenon . . . . . . . . . . . . . . . . . 162
5.3.1 Meteorological context in the Pyrenees . . . . . . . . . . . . . . 162
5.3.2 Observations . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 164
5.4 Models . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 165
5.4.1 NWP model : AROME . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 165
5.4.2 Snowpack model : Crocus . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 166
5.5 Methods . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 166
14 TABLE DES MATIE`RES
5.5.1 Potential and limitations of AROME for freezing precipitation
forecasting . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 166
5.5.2 Freezing precipitation forecasting . . . . . . . . . . . . . . . . . 171
5.5.3 Modelling the ice layer formation in the snowpack . . . . . . . . 172
5.6 Results . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 175
5.6.1 Temporal occurrence of freezing precipitation : a five-year study . 176
5.6.2 Spatial and altitudinal distribution of ice layers : study of 5-6
January 2012 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 182
5.7 Discussion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 185
5.7.1 Limitations of the methods . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 185
5.7.2 Limitations of the observation database . . . . . . . . . . . . . . 186
5.8 Conclusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 187
5.9 Impact sur la stratigraphie . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 190
5.10 Synthe`se du chapitre . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 198
Conclusion ge´ne´rale et perspectives 201
Bibliographie 209
Table des figures 245
Liste des tableaux 253
Liste des publications et communications 255
Introduction ge´ne´rale
Le manteau neigeux en montagne est un e´le´ment cle´ des syste`mes climatique, hy-
drologique et e´cologique. Il est aussi source de risque d’avalanches. Sa grande variabilite´
spatiale et temporelle en fait un syste`me physique particulie`rement complexe a` de´crire
et a` repre´senter. Ainsi, de´terminer son e´volution locale dans les massifs montagneux
suppose de prendre en compte ses multiples interactions avec l’atmosphe`re, le sol et la
topographie environnante. La mode´lisation nume´rique est un outil pour y reme´dier.
Le mode`le de´taille´ de manteau neigeux Crocus permet de simuler l’ensemble des
interactions physiques faisant e´voluer la neige au sol. Il requiert en entre´e des informations
sur l’e´tat de l’atmosphe`re afin de repre´senter l’influence des conditions me´te´orologiques
sur les bilans de masse et d’e´nergie du manteau neigeux. Actuellement, dans le cadre de la
pre´vision nivologique ope´rationnelle en France, ce forc¸age atmosphe´rique est fourni par le
syste`me d’analyse et de pre´vision me´te´orologique SAFRAN, par classe topographique au
sein de massifs suppose´s climatiquement homoge`nes. Cette spatialisation semi-distribue´e
pre´sente des limites pour repre´senter la variabilite´ des conditions nivo-me´te´orologiques
d’un massif. Paralle`lement, la dernie`re de´cennie a vu se de´velopper de nombreux mode`les
de Pre´vision Nume´rique du Temps (PNT) a` me´so-e´chelle, dont la re´solution kilome´trique
offre un potentiel nouveau pour la me´te´orologie de montagne et la nivologie. Ainsi,
l’objectif de cette the`se est d’e´valuer l’apport de pre´visions me´te´orologiques a` re´solution
kilome´trique issues du mode`le de PNT AROME pour alimenter les simulations Crocus,
distribue´es a` l’e´chelle de chaˆınes de montagnes telles que les Alpes franc¸aises et les
Pyre´ne´es.
Pour y re´pondre, cette the`se est organise´e en trois parties :
• En Partie I, nous pre´senterons pourquoi et comment mode´liser le manteau neigeux
en montagne. Nous de´taillerons ainsi dans le Chapitre 1 l’ensemble des facteurs
de variabilite´ du manteau neigeux aux diffe´rentes e´chelles, les mesures de ses pro-
prie´te´s physiques et les enjeux de sa mode´lisation en montagne. Nous verrons dans
le Chapitre 2 comment la mode´lisation peut traiter ces facteurs de variabilite´ :
nous ferons d’abord un e´tat des lieux des diffe´rentes approches existantes, avant
de nous focaliser sur les syste`mes ope´rationnels de pre´vision nivologique en France.
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L’approche retenue dans ce travail de the`se sera alors introduite.
• En Partie II, nous traiterons de l’apport d’AROME-Crocus pour la pre´vision du
manteau neigeux a` l’e´chelle d’une saison hivernale. Une e´valuation pluri-annuelle de
ces simulations sur les Pyre´ne´es sera propose´e au Chapitre 3. Le Chapitre 4 trai-
tera de l’apport de produits satellitaires de rayonnement incident pour la mode´lisation
du manteau neigeux en montagne, que nous e´valuerons a` l’e´chelle de plusieurs sai-
sons sur les Alpes franc¸aises et les Pyre´ne´es.
• En Partie III, l’apport d’AROME sera e´value´ pour la pre´vision d’e´ve`nements nivo-
me´te´orologiques a` enjeu. Ainsi, nous verrons au Chapitre 5 comment un mode`le
de pre´vision nume´rique du temps comme AROME incluant un sche´ma de micro-
physique peut eˆtre associe´ a` Crocus pour pre´voir et mode´liser la formation de glace
en surface du manteau neigeux a` la suite de pre´cipitations verglac¸antes dans les
Pyre´ne´es.
Les principales conclusions de cette the`se seront finalement synthe´tise´es, avant de
dresser les perspectives ouvertes par ces travaux.
Premie`re partie
Pourquoi et comment mode´liser le
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1.1 Du flocon de neige a` la cryosphe`re : e´chelles de
variabilite´ du manteau neigeux
La neige est un mate´riau poreux constitue´ d’une matrice de glace et d’air. Dans les
pores, l’eau est e´galement pre´sente sous forme de vapeur d’eau, et parfois d’eau liquide.
Depuis la formation du flocon dans les nuages a` la fonte des ne´ve´s de montagne en
e´te´, le mate´riau neige pre´sente une complexite´ et une diversite´ de proprie´te´s physiques
qui contribuent a` la forte variabilite´ temporelle et spatiale du manteau neigeux. Cette
variabilite´ couvre une large gamme d’e´chelles temporelles : l’effet d’une pluie verglac¸ante
sur le manteau neigeux est de l’ordre de la seconde par la formation quasi-instantane´e de
glace en surface, quand la densification progressive de la neige pour former la glace d’un
glacier est de l’ordre des anne´es. Cette forte variabilite´ se retrouve aussi sur une grande
diversite´ d’e´chelles spatiales : une coupe verticale du manteau neigeux peut exhiber des
couches aux proprie´te´s physiques tre`s diffe´rentes sur une e´paisseur de quelques cen-
time`tres, voire millime`tres, tandis que l’e´tendue du couvert neigeux a` l’e´chelle plane´taire
a une influence marque´e sur le climat (Flanner et al., 2011). Avant meˆme d’envisager
de´crire la variabilite´ du manteau neigeux par la mode´lisation nume´rique, il convient donc
d’en pre´senter les principales e´chelles et d’identifier les facteurs qui en sont a` l’origine.
1.1.1 La neige, du nuage au sol
1.1.1.1 Formation de la neige dans l’atmosphe`re
Les nuages se forment par une ascendance d’air qui peut eˆtre due a` de la convection
thermique, a` la convergence au sein d’une de´pression, a` un soule`vement orographique ou
entre deux masses d’air a` e´chelle synoptique. Cette ascendance ge´ne`re la condensation
de la vapeur d’eau sur des noyaux de condensation. Les nuages sont ainsi constitue´s de
gouttelettes d’eau d’un diame`tre de l’ordre de 20 µm qui peuvent rester en surfusion,
c’est-a`-dire a` l’e´tat liquide a` tempe´rature ne´gative, jusqu’a` des tempe´ratures tre`s basses
(-40◦C ; Pruppacher, 1995). Celles-ci peuvent cohabiter avec des cristaux de glace et
de nombreux types d’ae´rosols (d’origine naturelle ou issus de la pollution par exemple).
Selon leur nature, les ae´rosols peuvent jouer le roˆle de noyaux glacioge`nes (e.g. Christner
et al., 2008), sur lesquels peut s’initier une croissance de glace. Cette croissance se
produit ge´ne´ralement par effet Bergeron (Bergeron, 1935) : a` tempe´rature ne´gative
donne´e, la pression de vapeur saturante de la vapeur d’eau par rapport a` la glace est
plus faible que par rapport a` l’eau liquide, ce qui favorise la condensation de la vapeur
d’eau sur les cristaux de glace aux de´pends des gouttelettes d’eau qui s’e´vaporent. Les
conditions de tempe´rature et d’humidite´ de´terminent la croissance et donc la ge´ome´trie
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des cristaux de neige forme´s (Fig. 1.1, Libbrecht, 2005). Les cristaux peuvent e´galement
subir des processus d’agre´gation dus a` leurs collisions. Il se forme alors des flocons
de neige constitue´s d’une agre´gation de cristaux primaires. Le troisie`me processus de
croissance est le givrage direct des gouttelettes sur les cristaux ou flocons. Si le processus
de givrage est important, il peut former de la neige roule´e avec des flocons recouverts
de gouttelettes congele´es leur donnant un aspect de boule. A l’image des gouttes de
pluie, quand les flocons atteignent une taille suffisante, leur poids exce`de les forces
ascendantes qui les maintiennent en suspension, ce qui donne lieu a` des pre´cipitations
neigeuses, ou a` de la pluie s’il y a fonte au cours de la chute. L’ensemble de ces processus
de microphysique nuageuse est de´crit avec exhaustivite´ par Pruppacher and Klett (1996).
Figure 1.1 – Diagramme de morphologie des cristaux de glace, avec les diffe´rents types
de cristaux forme´s en fonction de la tempe´rature et de la sursaturation en vapeur d’eau
par rapport a` la glace (d’apre`s Libbrecht, 2005; Nakaya, 1954).
1.1.1.2 Effets orographiques sur la variabilite´ des pre´cipitations
La pre´sence d’une chaˆıne montagneuse a des effets marque´s sur les pre´cipitations,
en particulier neigeuses. C’est une source importante de variabilite´ spatiale du de´poˆt de
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neige au sol. Les effets orographiques (i.e. dus a` la topographie) sur les pre´cipitations
constituent un domaine de recherche large et complexe dont nous pre´sentons ici succinc-
tement quelques principes, utiles a` la contextualisation de notre e´tude. Le lecteur pourra
par exemple se re´fe´rer a` Houze (2012) ou Stoelinga et al. (2013) pour une introduction
exhaustive a` ces phe´nome`nes.
Une chaˆıne de montagnes constitue un obstacle a` la circulation des masses d’air. A
l’approche du relief, elles doivent le contourner ou le surmonter. Cette opposition aux
flux synoptiques peut modifier la circulation des masses d’air a` grande e´chelle. Ainsi, par
flux de Nord-Ouest, la chaˆıne des Alpes divise les flux en deux branches ce qui creuse une
de´pression dynamique a` l’abri du relief, donnant naissance ou accentuant les de´pressions
du golfe de Geˆnes (e.g. Tafferner, 1990; Trigo et al., 2002). Mais les effets de la to-
pographie sur les masses d’air se retrouvent surtout sur les pre´cipitations en montagne.
En effet, comme nous l’avons e´voque´ en Sect. 1.1.1.1, les nuages se forment par ascen-
dances atmosphe´riques. Les montagnes jouent ce roˆle par soule`vement orographique qui
implique une de´tente des masses d’air, et donc un refroidissement adiabatique. A partir
d’une certaine altitude et si la masse d’air est suffisamment humide, la tempe´rature peut
devenir infe´rieure au point de rose´e ce qui de´clenche la condensation de la vapeur d’eau.
Ce processus peut aller jusqu’a` la formation de pre´cipitations (Fig. 1.2).
Figure 1.2 – Principe simplifie´ des pre´cipitations orographiques.
Ne´anmoins, les soule`vements orographiques sont rarement ge´ne´rateurs de pre´cipitations
a` eux seuls et ont le plus souvent un effet d’accentuation des pre´cipitations (Houze,
2012). C’est par exemple le cas avec l’effet ”seeder-feeder” (Bergeron, 1965; Stoelinga
et al., 2013). Si un nuage (dit ”feeder”) forme´ par soule`vement orographique est sur-
monte´ d’un nuage pre´cipitant (dit ”seeder”) issu d’un flux atmosphe´rique de plus haute
altitude, alors les pre´cipitations re´sultantes sous le nuage orographique ”feeder” sont
plus importantes que la somme des pre´cipitations des deux nuages pris inde´pendamment
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(Fig. 1.3). En effet, les hydrome´te´ores (solides ou liquides) pre´cipitant du nuage ”seeder”
collectent, au cours de leur chute a` travers le nuage ”feeder”, des gouttelettes dont la
taille e´tait insuffisante pour tomber seules.
Figure 1.3 – Principe simplifie´ de l’effet ”seeder-feeder” en montagne.
Sur le versant au vent, le soule`vement orographique provoque donc une condensa-
tion force´e et une accentuation des pre´cipitations. Ce processus peut s’accompagner de
conditions me´te´orologiques tre`s diffe´rentes sur le versant sous le vent. Un exemple ca-
racte´ristique est l’effet de Foehn (Richner and Ha¨chler, 2013) : au cours du soule`vement
sur le versant au vent, la condensation au sein de la masse d’air de´gage de la chaleur
latente. Les pre´cipitations au vent lui retirent progressivement de l’humidite´. Lorsque
cette masse d’air redescend sur le versant sous le vent, elle subit une compression qui
contribue a` e´vaporer les hydrome´te´ores. Mais la masse d’air ayant e´te´ asse´che´e par les
pre´cipitations, la chaleur latente ne´cessaire est plus faible ce qui implique une augmen-
tation de la tempe´rature plus rapide au cours de la descente. Le contraste est alors
marque´ entre le versant au vent, avec une masse d’air froide et humide donnant des
pre´cipitations en montagne, et le versant sous le vent, avec une masse d’air chaude et
se`che et un ciel souvent de´gage´. A l’origine de´signant un vent de secteur Sud s’asse´chant
sur le versant Nord des Alpes suisses ou autrichiennes, ce phe´nome`ne se retrouve par
exemple fre´quemment dans les Pyre´ne´es avec un effet de Foehn coˆte´ espagnol par flux
de Nord-Ouest et coˆte´ franc¸ais par flux de Sud-Ouest.
A ces effets ge´ne´raux de l’orographie sur les pre´cipitations s’ajoutent des effets propres
aux chutes de neige. Les flocons de neige ont une vitesse de chute bien moindre que
celles des gouttes de pluie : de nombreuses e´tudes (e.g. Locatelli and Hobbs, 1974;
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Garrett et al., 2012) rapportent des vitesses de se´dimentation typiques entre 0.1 m s−1
et 1 m s−1 (hors neige roule´e), soit environ dix fois moins que pour une goutte de pluie
(e.g. Gunn and Kinzer, 1949). De ce fait, les flocons de neige sont davantage sensibles
a` un possible de´placement par le vent avant d’atteindre le sol. Plusieurs e´tudes ont mis
en e´vidence un transport accru des pre´cipitations du versant au vent vers le versant sous
le vent pour la neige par rapport a` la pluie (e.g. Colle, 2004; Za¨ngl, 2007). Cet effet est
e´galement a` conside´rer a` l’e´chelle d’une creˆte. Pour expliquer cette accumulation accrue
de neige sous le vent de la creˆte, Lehning et al. (2008) ont introduit le concept de de´poˆt
pre´fe´rentiel des chutes de neige, dont la variabilite´ spatiale est due aux modifications
des flux atmosphe´riques proches de la surface par la topographie. Ainsi, la convergence
des flux impose´e par la pente au vent de la creˆte implique une augmentation de la
vitesse du vent et des ascendances, ce qui re´duit la vitesse de de´poˆt et donc augmente
la concentration de flocons. A l’inverse, sous le vent de la creˆte, les flux divergent, d’ou`
une vitesse de de´poˆt accrue combine´e a` la concentration plus e´leve´e de flocons. Mott
et al. (2014) ont e´galement montre´ des accumulations de neige plus fortes sous le vent
d’une creˆte par l’effet combine´ du de´poˆt pre´fe´rentiel et de l’advection du maximum de
pre´cipitation. Re´cemment, Gerber et al. (2017) et Wang and Huang (2017) ont aussi
identifie´ le roˆle de la stabilite´ atmosphe´rique sur la localisation des maxima de de´poˆts.
Enfin, Mott et al. (2014) et Vionnet et al. (2017a) ont mis en e´vidence l’effet de processus
microphysiques (givrage des cristaux, effet ”seeder-feeder” local...) sur les distributions
spatiales de chutes de neige a` petite e´chelle. Ces sources de variabilite´ interviennent
ne´anmoins a` e´chelle locale (de l’ordre de la dizaine a` la centaine de me`tres).
Enfin, au cours d’un meˆme e´pisode de pre´cipitations en montagne, la limite pluie-
neige peut pre´senter de tre`s fortes variations spatio-temporelles (Stewart, 1992). La
limite pluie-neige est fortement lie´e a` l’altitude de l’isotherme 0◦C, mais des flocons
de neige peuvent subsister plusieurs centaines de me`tres plus bas, selon la stabilite´ du
profil atmosphe´rique. Froidurot et al. (2014) ont montre´ que la tempe´rature de l’air et
l’humidite´ relative proche de la surface e´taient les principales variables me´te´orologiques
explicatives pour de´terminer la phase des pre´cipitations. Marks et al. (2013) ont quant
a` eux passe´ en revue plusieurs me´thodes de de´termination de la phase des pre´cipitations
en montagne, se basant sur la tempe´rature de l’air, le point de rose´e et la tempe´rature
du thermome`tre mouille´ pre`s de la surface.
1.1.2 Sources de variabilite´ apre`s de´poˆt de la neige au sol
Mais la connaissance seule de la variabilite´ spatiale et temporelle des chutes de neige
ne permet pas de de´terminer toute la variabilite´ du manteau neigeux au sol. Une fois
de´pose´e au sol, la neige subit de multiples transformations par redistribution locale, effets
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atmosphe´riques locaux ou me´tamorphisme.
1.1.2.1 Redistribution locale de la neige
La neige au sol peut d’abord eˆtre soumise a` des me´canismes de redistribution locale.
Le transport de neige par le vent en est un exemple significatif (e.g. Pomeroy and Gray,
1995). Il intervient dans les zones enneige´es expose´es au vent, et se de´clenche quand
les forces ae´rodynamiques du vent exce`dent le poids des grains en surface du manteau
neigeux et les forces de cohe´sion entre eux (Schmidt, 1980). Les grains peuvent alors
eˆtre transporte´s selon trois modes principaux (e.g. Vionnet, 2012) : ils peuvent d’abord
rouler a` la surface du manteau neigeux (reptation), suivre des trajectoires balistiques au
sein d’une couche de 1 a` 10 cm d’e´paisseur (saltation), ou eˆtre diffuse´s par turbulence
sur plusieurs dizaines de me`tres de verticale (suspension turbulente). Dans le cas de
la suspension turbulente, les particules peuvent eˆtre transporte´es horizontalement sur
plusieurs centaines de me`tres ou se sublimer. Le transport de neige par le vent est donc
source d’he´te´roge´ne´ite´ du manteau neigeux. A e´chelle tre`s locale (du centime`tre au
me`tre), la rugosite´ de surface est affecte´e par le transport de neige par le vent et des
structures d’e´rosion e´olienne telles que les sastrugi peuvent se former (e.g. Amory et al.,
2016). En montagne peuvent apparaˆıtre des he´te´roge´ne´ite´s marque´es de quantite´s de
neige au sol a` l’e´chelle de plusieurs dizaines voire centaines de me`tres, de part et d’autre
des creˆtes notamment (e.g. Mott et al., 2010, 2011; Vionnet et al., 2014) : la neige est
ainsi e´rode´e sur le versant au vent et s’accumule sur le versant sous le vent.
La redistribution de la neige peut aussi se produire sans cause atmosphe´rique directe.
La neige au sol n’e´chappe pas a` son propre poids qui peut participer a` sa redistribution
locale par avalanches sur les pentes suffisamment raides (on retient empiriquement une
pente minimale de 30◦ pour le de´clenchement d’une avalanche, e.g. Schweizer et al.,
2003; Maggioni and Gruber, 2003). Les avalanches sont initie´es par une instabilite´ du
manteau neigeux lie´e a` des e´le´ments de´clencheurs externes et/ou a` sa structure in-
terne, que nous e´voquerons plus loin. Les masses de´place´es peuvent eˆtre significatives a`
l’e´chelle d’un vallon, voire d’un bassin versant entier (e.g. Bernhardt et al., 2012), tout
particulie`rement sur les pentes les plus raides (Sommer et al., 2015). Cette redistribution
est particulie`rement visible a` la fonte avec la pre´sence de langues de neige persistantes
a` la base des couloirs d’avalanches.
1.1.2.2 Effets atmosphe´riques locaux sur les bilans d’e´nergie et de masse du
manteau neigeux
Nous avons jusqu’ici de´crit les processus d’accumulation neigeuse (pre´cipitations,
transport de neige par le vent et par avalanches) ainsi que deux processus d’ablation
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(e´rosion e´olienne et par avalanches). Ces processus conditionnent partiellement le bilan de
masse du manteau neigeux. Il est comple´te´ par des effets micro-me´te´orologiques, a` proxi-
mite´ imme´diate de la surface. Ces effets atmosphe´riques locaux de´terminent e´galement
le bilan d’e´nergie du manteau neigeux. Ces processus sont repre´sente´s en Fig. 1.4. Le
lecteur pourra par ailleurs se re´fe´rer a` Armstrong and Brun (2008) pour une pre´sentation
plus exhaustive.
Figure 1.4 – Bilans de masse et d’e´nergie du manteau neigeux, en l’absence de transport
de neige par le vent et de redistribution gravitaire par avalanche. Les termes du bilan de
masse sont repre´sente´s en bleu, ceux du bilan d’e´nergie en rouge.
En l’absence de transport de neige par le vent et de transport gravitaire par avalanche,
le bilan de masse du manteau neigeux, avec les notations de la Fig. 1.4, s’e´crit :
dM
dt
= P − Esubl − Eevap −R (1.1)
Aux pre´cipitations s’ajoutent les taux de sublimation Esubl et d’e´vaporation Eevap a`
l’interface neige/atmosphe`re. Ils de´pendent de l’humidite´ atmosphe´rique au-dessus de la
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surface, de son e´cart a` la saturation par rapport a` la glace et de la vitesse du vent. Selon
les conditions micro-me´te´orologiques, le manteau neigeux peut a` l’inverse gagner de la
masse par condensation solide aboutissant a` un de´poˆt de givre. Enfin, l’eau liquide ayant
atteint la base du manteau neigeux s’e´chappe par e´coulement ou infiltration dans le sol.
Le manteau neigeux peut fondre quand son e´nergie interne est suffisamment e´leve´e pour
permettre le changement d’e´tat. Il faut donc de´terminer son bilan d’e´nergie.
Le bilan d’e´nergie du manteau neigeux, avec les notations de la Fig. 1.4 et en comp-
tant positivement les flux vers l’exte´rieur du manteau neigeux, s’e´crit :
−dH
dt
= SW ↓ +SW ↑ +LW ↓ +LW ↑ +HS +HL +HP +G (1.2)
• A l’interface neige/atmosphe`re, le rayonnement solaire SW ↓ joue un roˆle de´cisif.
Ce rayonnement est principalement situe´ dans la gamme de longueurs d’onde du
visible [400 nm, 800 nm] et du proche infra-rouge [800 nm, 2500 nm]. Si l’irra-
diance solaire sur une surface horizontale atteint 1361 W m−2 au sommet de l’at-
mosphe`re (Kopp and Lean, 2011), elle est re´duite au niveau du sol par absorption,
re´flexion et diffusion du rayonnement solaire dans l’atmosphe`re. La transmissivite´
atmosphe´rique de´pend essentiellement de la pre´sence de nuages et de la concen-
tration en divers ae´rosols. Le rayonnement SW ↓ rec¸u a` la surface du manteau
neigeux re´sulte de l’addition du rayonnement direct et du rayonnement diffus, et
pre´sente un cycle diurne marque´.
• Le rayonnement SW ↑ correspond a` la part du rayonnement solaire re´fle´chie par
le manteau neigeux. La neige posse`de en effet un fort albe´do dans le spectre
solaire (Warren, 1982), qui peut atteindre 0,95 pour de la neige fraˆıche, mais qui
de´croˆıt dans le visible par de´poˆt d’impurete´s et dans le proche infra-rouge par
diminution de la surface spe´cifique de la neige (SSA, de´crite en Sect. 1.2) due aux
me´tamorphismes (Dumont et al., 2017).
• Le rayonnement LW ↓ correspond au rayonnement thermique infra-rouge (dans
la gamme de longueurs d’onde [4 µm, 100 µm]) e´mis par l’atmosphe`re, principa-
lement dans les couches proches du sol (Schmetz, 1989). Il de´pend surtout de la
tempe´rature et de la colonne de vapeur d’eau, la pre´sence de nuages augmentant
sensiblement l’e´missivite´ atmosphe´rique (e.g. Sicart et al., 2016).
• Le manteau neigeux e´met un rayonnement thermique infra-rouge LW ↑ a` sa
tempe´rature de surface et avec une e´missivite´ relativement invariante et proche de
1 (Warren, 1982).
• Les flux turbulents concernent la proximite´ imme´diate de la surface du manteau
neigeux (Martin and Lejeune, 1998). Le flux de chaleur latente HL correspond a` la
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chaleur latente de´gage´e par sublimation, condensation ou e´vaporation a` l’interface
neige/atmosphe`re et transporte´e par les tourbillons de turbulence. Ils sont donc
d’autant plus importants que l’e´cart de l’humidite´ atmosphe´rique a` sa valeur de
saturation au-dessus de la glace est e´leve´, et que le vent est fort. Le flux de chaleur
sensible HS, e´galement transporte´ par les tourbillons de turbulence, est d’autant
plus intense que l’e´cart de tempe´rature entre l’air et la surface de la neige est
e´leve´, et que le vent est fort.
• Le flux de chaleur issu des pre´cipitations HP est ge´ne´ralement ne´gligeable, hormis
dans le cas d’une pluie chaude sur un manteau neigeux froid.
• A l’interface neige/sol intervient le flux de chaleur G, qui restitue la chaleur stocke´e
pendant l’e´te´. Aux latitudes tempe´re´es, ce flux de chaleur contribue par exemple a`
maintenir la base du manteau neigeux a` une tempe´rature proche de 0◦C pendant
tout l’hiver.
En montagne, le bilan radiatif constitue une source importante de variabilite´ spatiale
du manteau neigeux. Il est en effet fortement influence´ par la configuration topogra-
phique. Oliphant et al. (2003) identifient les facteurs de variabilite´ suivants, par ordre
d’importance : l’orientation, la pente, l’altitude, l’albe´do, les ombres, la proportion de
ciel visible et l’indice de surface foliaire. Ces effets sont re´sume´s en Fig. 1.5.
Figure 1.5 – Effets topographiques sur les rayonnements incidents en montagne.
• L’orientation et la pente de´terminent l’exposition au rayonnement solaire, l’inten-
site´ rec¸ue au sol e´tant plus e´leve´e pour une surface orthogonale a` ce rayonnement :
en hiver dans l’he´misphe`re Nord, a` une meˆme altitude, la quantite´ d’e´nergie rec¸ue
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est beaucoup plus marque´e sur les pentes raides oriente´es au Sud que sur les pentes
Nord.
• En pre´sence de nuages, l’albe´do e´leve´ de la neige implique des re´flexions mul-
tiples du rayonnement solaire entre les pentes et la base des nuages, ce qui peut
augmenter l’intensite´ totale incidente (Wendler et al., 2004).
• Une altitude plus e´leve´e implique par ailleurs une moindre e´paisseur atmosphe´rique
a` traverser pour le rayonnement solaire qui est donc plus intense par ciel clair. A
l’inverse, la tempe´rature y est plus faible et la colonne verticale de vapeur d’eau
est moins importante d’ou` un moindre rayonnement atmosphe´rique infra-rouge :
Marty et al. (2002) ont ainsi mis en e´vidence un gradient vertical moyen de LW ↓
de -29 W m−2 km−1.
• En outre, une topographie complexe environnante peut induire des ombres re´duisant
le temps d’exposition au rayonnement solaire direct : les zones ombrage´es ne
rec¸oivent alors qu’un rayonnement diffus. La topographie environnante re´duit aussi
la proportion de ciel visible et donc le rayonnement atmosphe´rique associe´, mais
ajoute en contrepartie un rayonnement thermique du terrain (Plu¨ss and Ohmura,
1997).
• Enfin, la pre´sence d’arbres peut masquer le soleil et constituer une source de
rayonnement infra-rouge supple´mentaire (Pomeroy and Dion, 1996).
Au-dela` du bilan de masse, le bilan d’e´nergie du manteau neigeux permet de de´terminer
son e´tat thermique, et ainsi l’e´tat microstructural de ses couches controˆle´ par le me´tamorphisme
de la neige.
1.1.2.3 Me´tamorphisme de la neige
Le de´poˆt progressif des flocons de neige au sol se traduit par la formation de couches
plus ou moins homoge`nes au sein du manteau neigeux (Colbeck, 1991). Les particules
de´pose´es subissent de multiples transformations (Colbeck, 1982). Afin de de´crire la mi-
crostructure des couches du manteau neigeux, on peut faire appel a` ses proprie´te´s phy-
siques, que l’on de´taillera en Sect. 1.2. On peut aussi utiliser la notion de ”grain”, qui
correspond au sens strict a` un seul cristal de glace (avec une unique orientation de
la matrice cristalline). On utilise ne´anmoins le terme de ”grain” (ou ”particule”) au
sens large pour des structures poly-cristallines qui correspondent a` la plus petite unite´
de neige observable a` la loupe (Fierz et al., 2009). Les grains de neige au sol sont
de´crits selon leurs proprie´te´s morphologiques et micro-structurales, bien que l’on pre´fe`re
de´sormais conside´rer ces proprie´te´s en termes de structure locale de la neige et non plus
de grains (e.g. Fierz et al., 2009; Carmagnola, 2013). Une classification internationale
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des types morphologiques de neige est expose´e en de´tail par Fierz et al. (2009). Les flo-
cons re´cemment de´pose´s avec une structure proche de celle forme´e dans les nuages sont
appele´s ”neige fraˆıche” (”precipitation particles” en anglais). Leur cohe´sion, assez faible,
est essentiellement due au feutrage, c’est-a`-dire a` l’imbrication des dendrites (branches).
Avec le temps, ces cristaux sont rapidement de´structure´s et se fragmentent, mais la
structure initiale reste identifiable, c’est pourquoi on parle de ”particules reconnaissables”
(”decomposing and fragmented precipitation particles”). La fragmentation des cristaux
est due a` des facteurs me´caniques (vent ou poids des couches supe´rieures). Selon la
tempe´rature du manteau neigeux, la neige subit alors deux types de me´tamorphismes :
les me´tamorphismes de neige se`che quand la tempe´rature est strictement ne´gative, et les
me´tamorphismes de neige humide quand le manteau neigeux est a` 0◦C (Colbeck, 1982).
L’ensemble de ces me´tamorphismes est illustre´ en Fig. 1.6.
Figure 1.6 – Me´tamorphismes et types de grains. Photographies du Centre d’Etudes
de la Neige (Me´te´o-France/CNRS, Grenoble, France).
Les me´tamorphismes de neige se`che font intervenir l’eau a` l’e´tat solide et a` l’e´tat
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gazeux. Ils sont l’effet des transferts de vapeur d’eau au sein du manteau neigeux
(Colbeck, 1983) et re´sultent d’une concurrence entre me´tamorphisme d’isothermie et
me´tamorphisme de gradient. Le me´tamorphisme d’isothermie a pour origine la loi de Kel-
vin exprimant la pression de vapeur saturante a` proximite´ d’une surface de glace comme
une fonction de´croissante du rayon de courbure de cette surface (Colbeck, 1980). Il en
re´sulte, a` l’e´chelle des grains, une sur-saturation en vapeur d’eau a` proximite´ des surfaces
convexes et une sous-saturation a` proximite´ des surfaces concaves, qui impliquent un flux
de vapeur d’eau favorisant la sublimation des zones les plus convexes et la condensa-
tion aux zones concaves. Ce processus tend a` lisser les angles et arrondir les grains, et
contribue a` former des ponts de glace entre eux, favorisant leur cohe´sion par frittage.
Le me´tamorphisme de gradient est lie´, quant a` lui, a` l’existence d’un gradient vertical
de tempe´rature (Marbouty, 1980; Calonne et al., 2014). Typiquement, dans les Alpes,
la base du manteau neigeux, au contact du sol, reste en effet a` une tempe´rature proche
de 0◦C pendant tout l’hiver. A l’inverse, la surface du manteau neigeux peut atteindre
des tempe´ratures tre`s froides (par exemple par perte d’e´nergie radiative lors d’une nuit
de ciel clair). La conductivite´ thermique de la neige e´tant faible, de forts gradients de
tempe´rature peuvent apparaˆıtre, surtout si le manteau neigeux est peu e´pais. Or un gra-
dient vertical de tempe´rature implique un gradient de pression de vapeur saturante et
donc un flux ascendant de vapeur d’eau. A l’e´chelle des grains, il y a sublimation au som-
met d’un grain et condensation a` la base des grains au-dessus (localement plus froids),
ce qui aboutit a` la formation de faces anguleuses. Quand le gradient de tempe´rature
est faible (typiquement infe´rieur a` 5 K m−1), le me´tamorphisme d’isothermie domine,
et on observe la lente formation de ”grains fins” (”rounded grains” en anglais). Quand
le gradient de tempe´rature est plus e´leve´ (typiquement entre 5 K m−1 et 15 K m−1), le
me´tamorphisme de gradient l’emporte et l’on voit l’apparition de facettes avec des angles
relativement arrondis car les effets de courbure sont encore pre´sents. On parle alors de
”faces planes” (”faceted crystals”). Enfin, par fort gradient de tempe´rature (typiquement
supe´rieur a` 15 K m−1), les grains croissent en prenant une forme pyramidale et anguleuse
donnant des ”gobelets” ou ”givre de profondeur” (”depth hoar”). De manie`re ge´ne´rale,
plus le facettage est important, plus la neige perd en cohe´sion du fait d’un moindre
frittage que pour les grains fins.
Quand le manteau neigeux est a` 0◦C, le manteau neigeux contient de l’eau liquide.
Les grains, quelque soit leur morphologie pre´alable, grossissent et s’arrondissent pour
former des ”grains ronds” (”melt forms”) : on parle de me´tamorphisme de neige humide
(Brun, 1989). Ces grains ont une forte cohe´sion en cas de regel, car ils sont alors relie´s
par des ponts de glace. A l’inverse, plus le manteau est humide, plus la cohe´sion est
faible.
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A ces types de neige issus des me´tamorphismes, Fierz et al. (2009) ajoutent les
”formations de glace” (”ice forms”) qui se forment par percolation de l’eau liquide dans
le manteau neigeux (Pfeffer and Humphrey, 1998; Wever et al., 2016), regel de neige
fondue en surface (Ozeki and Akitaya, 1998) ou pluie verglac¸ante (Moroz, 2002). Le
”givre de surface” (”surface hoar”) se forme par condensation rapide de la vapeur d’eau
atmosphe´rique en surface du manteau neigeux quand celui-ci est froid et que l’humidite´
de l’air est e´leve´e : la neige a alors un aspect de feuilles aux formes anguleuses et a`
tre`s faible cohe´sion (e.g. Lutz et al., 2007; Horton et al., 2015). Enfin, la ”neige de
culture” (”machine-made snow”) issue des enneigeurs est forme´e par la solidification de
gouttelettes d’eau, donnant de petits grains sphe´riques (Spandre et al., 2016b).
1.2 Observations du manteau neigeux
Le manteau neigeux peut eˆtre de´crit par ses proprie´te´s physiques, dont les mesures
permettent une quantification de sa variabilite´ spatiale et temporelle. Ces mesures se
basent sur des observations in-situ ou par te´le´de´tection. On distingue d’abord les pro-
prie´te´s de´crivant le manteau neigeux sur toute son e´paisseur :
• La hauteur de neige totale (SD pour Snow Depth en anglais, exprime´e en m) est la
mesure du manteau neigeux la plus commune de par sa facilite´ d’acquisition. Les
variations de SD de´pendent d’une part des processus d’accumulation et d’ablation
du manteau neigeux, d’autre part du tassement de la neige. Elle peut eˆtre mesure´e
par un observateur a` l’aide d’une sonde ou par une station automatique a` l’aide
d’un capteur ultrason ou laser. Dans les massifs montagneux franc¸ais, elle est
notamment mesure´e au pas horaire par le re´seau de stations automatiques de
haute montagne de Me´te´o-France (dites ”nivoˆses” ; Lecorps and Morin, 2015) et
quotidiennement par les observateurs nivo-me´te´orologiques des stations de ski, en
saison hivernale. La hauteur de neige peut e´galement eˆtre mesure´e par te´le´de´tection
laser (Deems et al., 2013), aussi appele´e Lidar (light detection and ranging) : celle-
ci peut eˆtre ae´roporte´e (e.g. Gru¨newald et al., 2013) ou terrestre (e.g. Prokop,
2008). La photogramme´trie, a` bord d’un avion (e.g. Bu¨hler et al., 2015; Nolan
et al., 2015) ou d’un drone (e.g. Vander Jagt et al., 2015), offre une alternative
a` moindre couˆt. Enfin, re´cemment, des cartes de hauteur de neige a` re´solution
me´trique ont e´te´ produites a` partir d’images satellites tri-ste´re´oscopiques (Marti
et al., 2016).
• La masse totale du manteau neigeux, par unite´ de surface, aussi appele´e e´quivalent
en eau de la neige (SWE pour Snow Water Equivalent en anglais, exprime´ en
kg m−2, ou en mm en conside´rant une masse volumique de l’eau de 1000 kg m−3)
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est la masse totale d’eau condense´e sur toute l’e´paisseur, c’est-a`-dire la masse
de l’eau issue d’une fonte instantane´e du manteau neigeux. Cette grandeur est
donc particulie`rement indicative pour l’hydrologie. Elle est relie´e a` la hauteur de
neige totale par la densite´ ou masse volumique moyenne (exprime´e en kg m−3) :
ρ = SWE/SD. Les variations de SWE de´pendent des processus d’accumulation
et d’ablation du manteau neigeux. Le SWE peut eˆtre mesure´ manuellement par
pese´e d’un carottage vertical, ou bien automatiquement par des capteurs au sol
de flux neutronique du rayonnement cosmique, en conside´rant l’atte´nuation de
ce dernier par l’atmosphe`re puis le manteau neigeux (Kodama, 1980). Dans les
massifs montagneux franc¸ais, EDF (Electricite´ de France) exploite ainsi une qua-
rantaine de capteurs NRC (Nivome`tres a` Rayonnement Cosmique), fonctionnant
sur ce principe (Gottardi et al., 2013). Dans le re´seau ame´ricain de stations auto-
matiques SNOTEL 1, le SWE est mesure´ a` l’aide d’instruments dits ”snow pillows”
fonctionnant sur un principe de balances a` neige (e.g. Serreze et al., 1999). En
te´le´de´tection par satellite, les micro-ondes passives peuvent eˆtre utilise´es pour esti-
mer le SWE, mais ces mesures sont encore soumises a` de nombreuses incertitudes
(e.g. Davenport et al., 2012; Dozier et al., 2016).
On peut par ailleurs mesurer des proprie´te´s physiques de´crivant un e´tat local de la
neige (en pratique une couche du manteau neigeux). A cette fin, l’observateur re´alise un
sondage stratigraphique, c’est-a`-dire une coupe verticale du manteau neigeux (Fig. 1.7).
Il de´limite alors visuellement une stratification verticale en couches homoge`nes. De
tels sondages sont re´alise´s re´gulie`rement au cours de l’hiver par les observateurs nivo-
me´te´orologiques des stations de ski et par les nivologues de Me´te´o-France, afin de col-
lecter des donne´es pour aider a` la pre´vision du risque d’avalanche. L’observateur peut
mesurer les proprie´te´s suivantes, pour chaque couche ou a` intervalle re´gulier sur la ver-
ticale :
• La tempe´rature (exprime´e en K) est une variable essentielle pour caracte´riser l’e´tat
physique de la neige. On la mesure a` l’aide d’une sonde e´lectronique. Des mesures
re´gulie`res sur la verticale donnent acce`s au gradient vertical de tempe´rature, indi-
catif des me´tamorphismes en jeu (Sect. 1.1.2.3).
• La densite´, ou masse volumique (exprime´e en kg m−3), peut pre´senter une varia-
bilite´ tre`s marque´e sur la verticale d’un manteau neigeux. Sa variabilite´ spatiale
horizontale est ne´anmoins moindre que celle de la hauteur de neige (Lo´pez-Moreno
et al., 2013). Elle est ge´ne´ralement comprise entre 20 kg m−3 pour de la neige
fraˆıche tre`s le´ge`re et 600 kg m−3 pour de la neige humide de ne´ve´. La densite´ de la
neige tombante est influence´e par la tempe´rature et le vent (e.g. Pahaut, 1975),
1. https://www.wcc.nrcs.usda.gov/snow/ (consulte´ le 18 septembre 2017)
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Figure 1.7 – Photographie d’une coupe verticale du manteau neigeux au col du Lau-
taret. Cre´dits : F. Tuzet.
ainsi que par le type d’hydrome´te´ores et leur degre´ de givrage (Power et al., 1964;
Ishizaka et al., 2016). Une fois au sol, la densite´ de la neige e´volue selon le vent,
le tassement et les me´tamorphismes. Elle se mesure par pese´e de carottiers de
volume connu.
• Pour chaque couche identifie´e, l’observateur de´termine le type de grain principal
et sa taille caracte´ristique a` l’aide d’une loupe. De telles mesures sont ne´anmoins
subjectives et peuvent pre´senter des variations non ne´gligeables d’un observateur
a` l’autre.
• La surface spe´cifique de la neige (SSA pour Specific Surface Area en anglais, ex-
prime´e en m2 kg−1) repre´sente la surface totale de l’interface glace-air par unite´ de
masse. C’est une grandeur importante pour la description de l’e´tat microstuctural
de la neige, variant selon le type de grain et la densite´ (Domine et al., 2007; Morin
et al., 2013). Elle a une influence marque´e sur les proprie´te´s optiques de la neige
(Grenfell and Warren, 1999). La SSA d’un e´chantillon de neige peut eˆtre mesure´e
notamment graˆce a` l’instrument DUFISSS (DUal Frequency Integrating Sphere for
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Snow SSA measurement ; Gallet et al., 2009), exploitant la re´flectance infra-rouge
he´misphe´rique de la neige.
• La teneur en eau liquide (TEL, ou LWC pour Liquid Water Content en anglais)
repre´sente la proportion massique ou volumique d’eau liquide dans la neige. Sa
mesure exploite la variation des proprie´te´s e´lectriques de la neige en pre´sence
d’eau liquide.
• La re´sistance a` l’enfoncement (exprime´e en N) est un moyen de caracte´riser la
fragilite´ d’une couche. Elle peut eˆtre mesure´e a` l’aide de sondes manuelles ou
e´lectroniques (e.g. Hagenmuller and Pilloix, 2016).
• Les proprie´te´s optiques de la neige peuvent eˆtre l’objet de mesures avance´es (e.g.
Libois et al., 2013). On n’e´voquera ici que la plus commune, l’albe´do de surface
large bande, de´fini comme le rapport entre le rayonnement re´fle´chi et le rayon-
nement incident a` courtes longueurs d’ondes (visible et proche infra-rouge). Une
mesure classique consiste en l’utilisation de deux pyranome`tres (capteurs de rayon-
nement a` courtes longueurs d’ondes), l’un oriente´ vers le ciel, l’autre vers la surface
de la neige.
Enfin, la te´le´de´tection optique par l’imageur MODIS (Moderate-Resolution Imaging
Spectroradiometer), a` bord des satellites TERRA et AQUA, permet d’obtenir des images
quotidiennes de la fraction de couvert nival (MOD10A1, Klein and Stroeve, 2002). Celles-
ci sont obtenues graˆce aux spectrome`tres dans sept bandes spectrales du visible et du
proche infra-rouge parmi les 36 bandes spectrales de MODIS. La re´solution spatiale
varie entre 250 m et 1 km selon la bande spectrale. Des cartes du couvert neigeux sont
e´galement de´rive´es des satellites LANDSAT-8 et Sentinel-2 (e.g. Dedieu et al., 2016) a`
e´chelle re´gionale a` des re´solutions spatiales beaucoup plus fines (respectivement 30 m
et 10 m) mais a` des fre´quences plus faibles (respectivement 16 jours et 5 jours).
Les observations in-situ re´gulie`res du manteau neigeux permettent d’en connaˆıtre la
variabilite´ temporelle, ainsi que sa variabilite´ verticale dans le cas de sondages stratigra-
phiques. Si elles peuvent eˆtre indicatives de l’e´volution du manteau neigeux dans une
zone de´finie, leur repre´sentativite´ spatiale est limite´e (Gru¨newald and Lehning, 2015),
et fortement de´pendante de la configuration topographique. Par ailleurs, certaines zones
montagneuses disposent de peu d’observations in-situ re´gulie`res. Les observations de
te´le´de´tection permettent de palier a` cette extension spatiale limite´e des observations in-
situ. Des observations telles que le Lidar ae´roporte´ ou terrestre fournissent par exemple
des cartes de´crivant avec pre´cision la variabilite´ spatiale du manteau neigeux a` l’e´chelle
d’un bassin versant (e.g. Revuelto et al., 2014). A l’e´chelle d’une chaˆıne de montagnes,
la te´le´de´tection par satellite apporte des informations distribue´es sur des zones e´tendues,
mais avec une description pour le moment tre`s limite´e de l’e´tat interne du manteau
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neigeux. A ce titre, la mode´lisation nume´rique s’ave`re ne´cessaire pour obtenir une des-
cription fine du manteau neigeux quand les observations disponibles sont limite´es. Elle
est surtout l’unique moyen de pre´dire l’e´volution future du manteau neigeux.
1.3 Pourquoi mode´liser le manteau neigeux en mon-
tagne ?
Nous venons de lister les sources de variabilite´ du manteau neigeux a` toutes e´chelles,
depuis la formation des cristaux de neige dans les nuages a` leurs multiples transformations
une fois de´pose´s. Si les observations in-situ et de te´le´de´tection permettent de mesurer
une part de cette variabilite´, la mode´lisation nume´rique en est un comple´ment ne´cessaire.
Nous allons voir ici pourquoi il est essentiel de comprendre et repre´senter ces facteurs de
variabilite´ pour pouvoir, a` terme, mode´liser et pre´voir l’e´volution du manteau neigeux.
1.3.1 Pre´vision du risque d’avalanche
Si, en Europe, la neige en montagne est souvent synonyme de loisirs sportifs dans
des paysages grandioses, il n’en faut pas pour autant oublier son potentiel destructeur
et meurtrier, quand les avalanches atteignent des infrastructures ou emportent des vies
humaines. En fe´vrier 2017, des chutes de neige intenses en Afghanistan ont provoque´ des
avalanches de grande ampleur atteignant des villages et tuant plus de cent personnes 2.
En France, l’ANENA (Association Nationale pour l’Etude de la Neige et des Avalanches 3)
a recense´ une moyenne de 22 accidents mortels et 31 de´ce`s par an entre 1980 et 2014
(Jarry, 2015).
Les avalanches peuvent se de´clencher spontane´ment (le plus souvent par surcharge
du manteau neigeux a` la suite de fortes chutes de neige) ou accidentellement (par
surcharge d’un skieur par exemple). En Europe et en Ame´rique du Nord, environ 85% des
avalanches mortelles ont un de´clenchement humain accidentel (Schweizer and Jamieson,
2001). L’instabilite´ du manteau neigeux peut provenir de sa structure interne avec la
pre´sence de couches dites ”fragiles”, c’est-a`-dire constitue´es de grains a` faible cohe´sion
(givre de profondeur, givre de surface enfoui, faces planes). Quand une couche fragile est
surmonte´e d’une couche a` plus forte cohe´sion, on parle de structure de plaque (Schweizer
et al., 2003). Une surcharge peut alors initier une rupture de la couche fragile qui, si elle
est suffisamment large, se propage (Reiweger and Schweizer, 2013; Gaume et al., 2017).
Cela initie une rupture de la plaque supe´rieure qui se propagera plus facilement pour une
2. Source (consulte´e le 10 aouˆt 2017) : www.lemonde.fr/asie-pacifique/article/2017/02/
05/plus-de-cent-morts-dans-des-avalanches-en-afghanistan_5074922_3216.html
3. www.anena.org (consulte´ le 10 aouˆt 2017)
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plaque dure que pour une plaque friable. Ce type d’avalanches repre´sente la quasi-totalite´
des accidents d’avalanches en France (90% selon l’ANENA). On distingue e´galement les
avalanches en ae´rosol ou avalanches de poudreuse (Sovilla et al., 2015), dues a` une
surcharge de neige fraˆıche peu cohe´sive, qui peuvent eˆtre particulie`rement meurtrie`res
quand elles atteignent des habitations 4. Enfin, les avalanches de neige humide (Baggi
and Schweizer, 2009) interviennent dans des manteaux neigeux gorge´s d’eau.
Afin de pre´voir le risque d’avalanche, il est ne´cessaire de connaˆıtre la structure interne
du manteau neigeux, e´voluant principalement en fonction des conditions me´te´orologiques.
En France, cette mission est remplie par Me´te´o-France qui, de novembre a` juin, fournit
quotidiennement un bulletin d’estimation des risques d’avalanches 5. Pour les re´diger,
les pre´visionnistes nivologues appuient leur expertise : d’une part sur les observations
me´te´o-nivologiques re´alise´es dans les stations de ski franc¸aises ainsi que sur le re´seau des
nivoˆses ; d’autre part sur les pre´visions des mode`les me´te´orologiques, mais aussi sur une
mode´lisation de´taille´e de la structure du manteau neigeux par massif, bande d’altitude,
exposition et pente. Cette mode´lisation sera pre´sente´e en de´tail au Chapitre 2.
1.3.2 La neige, or blanc du tourisme hivernal
Dans les massifs montagneux europe´ens, et en particulier dans les Alpes franc¸aises,
la neige est devenue une ressource e´conomique majeure avec l’apparition des stations de
sports d’hiver dans les anne´es 1950, connaissant une ve´ritable explosion dans les anne´es
1980 avec le tourisme de masse. Autour du ski, c’est toute une industrie touristique
qui s’est de´veloppe´e, au point de devenir le poumon e´conomique des re´gions alpines. Au
cours de l’hiver 2011/2012, les de´penses des skieurs et de leur entourage dans les stations
de ski de Savoie et Haute-Savoie ont repre´sente´ 19% du PIB (Produit Inte´rieur Brut) de
ces deux de´partements (Lecuret et al., 2014). Mais avec le changement climatique et la
hausse des tempe´ratures en montagnes, les conditions d’enneigement mettent en jeu la
survie des stations de basse et moyenne altitude. Cette proble´matique actuelle soule`ve
de nouveaux enjeux en termes de gestion de la neige dans les stations (Spandre et al.,
2016a) et de production de neige de culture (Spandre et al., 2015). La mode´lisation des
processus lie´s a` la gestion de la neige, telle que re´alise´e par Spandre et al. (2016b), peut
constituer une aide a` la de´cision pour les gestionnaires de station.
4. 12 personnes ont pe´ri dans une avalanche atteignant le village de Montroc, a` Chamonix, en fe´vrier
1999.
5. www.meteofrance.com/previsions-meteo-montagne/bulletin-avalanches (consulte´ le
10 aouˆt 2017)
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1.3.3 Ressources en eau
Dans les re´gions montagneuses, le manteau neigeux joue un roˆle cle´ dans les cycles
hydrologiques. Anderton et al. (2002) montrent notamment que ce sont les accumu-
lations de neige qui controˆlent l’e´coulement a` la fonte au sein d’un bassin versant de
haute altitude. Or plus d’un sixie`me de la population mondiale de´pend de ressources en
eaux issues de glaciers ou de manteaux neigeux saisonniers (Barnett et al., 2005). Barnett
et al. (2005) soulignent que, dans un climat qui se re´chauffe, la quantite´ de pre´cipitations
hivernales sous forme de neige de´croˆıt, ce qui implique une fonte des neiges plus toˆt au
printemps. Il en re´sulte un pic de de´bit des rivie`res plus pre´coce, entre la fin de l’hiver
et le de´but du printemps, c’est-a`-dire de moindres re´serves d’eau disponibles en e´te´ et
en automne alors que le besoin en eau y est plus important. Beniston (2006) signale
que ces effets seraient d’autant plus marque´s en zones de montagne, ou` le changement
climatique est plus sensible. Le manteau neigeux peut par ailleurs jouer un roˆle cle´ dans
la survenue de crues en montagne, par exemple a` la suite d’e´ve`nements de pluie sur
neige (Pomeroy et al., 2016). Il est enfin ne´cessaire de connaˆıtre le stock nival en mon-
tagne pour la gestion de la production hydro-e´lectrique. Dans les massifs montagneux
franc¸ais, les grandes entreprises d’hydro-e´lectricite´ s’appuient ainsi sur la mode´lisation
hydro-nivale : c’est notamment le cas d’Electricite´ De France (Paquet, 2004) et de la
Compagnie Nationale du Rhoˆne (Dommanget and Graff, 2016).
1.3.4 Ecosyste`mes montagnards
Au-dela` des activite´s humaines, le manteau neigeux affecte les e´cosyste`mes en mon-
tagne. C’est le cas de la faune qui est contrainte par la neige en termes de de´placements et
d’alimentation. Ainsi, Jonas et al. (2008a) ont montre´ que la variabilite´ spatio-temporelle
de la mortalite´ du chamois des Alpes est fortement corre´le´e a` la distribution des hauteurs
de neige et des avalanches. Kohler and Aanes (2004) ont mis en e´vidence les effets du
couvert neigeux hivernal et de la glace au sol sur les populations de rennes de l’archipel
de Svalbard. De meˆme, Langlois et al. (2017) ont e´tudie´ les e´ve`nements de pluie sur
neige et de formation de couches de glace car celles-ci mettent en pe´ril les populations
de caribous Peary dans l’Arctique canadien.
La flore alpine est e´galement de´pendante des variations du manteau neigeux. Jonas
et al. (2008b) ont souligne´ l’influence de la dure´e d’enneigement saisonnier et de l’occur-
rence de la fonte printanie`re sur la croissance des plantes alpines. Wipf et al. (2009) ont
montre´ que le changement climatique, induisant une fonte du manteau neigeux de plus
en plus pre´coce, avait des effets varie´s sur quatre espe`ces de plantes alpines en termes
de phe´nologie, de croissance et de reproduction, avec par exemple une croissance limite´e
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par la fonte pre´coce pour trois des quatre espe`ces e´tudie´es. Saccone et al. (2013) ont
e´tudie´ l’effet du manteau neigeux sur la de´composition des litie`res alpines.
Une meilleure connaissance du manteau neigeux en montagne peut donc aider a`
mieux comprendre l’e´volution des e´cosyste`mes montagnards, et e´ventuellement participer
a` leur pre´servation.
1.3.5 Changement climatique en montagne
De nombreuses e´tudes ont montre´ des effets accrus du changement climatique en
montagne, les plus hautes altitudes dans les Alpes e´tant par exemple affecte´es par une
hausse plus marque´e des tempe´ratures moyennes (e.g. Beniston, 2006; Gobiet et al.,
2014). L’e´tude des effets futurs du changement climatique sur le couvert neigeux en
montagne impose de combiner projections climatiques et mode´lisation du manteau nei-
geux. A cette fin, des me´thodes d’ajustement par descente d’e´chelle des projections
climatiques aux zones de montagne ont e´te´ de´veloppe´es (e.g. Verfaillie et al., 2017).
De nombreux travaux re´cents se sont ainsi attache´s a` simuler l’effet du changement
climatique sur l’e´volution du couvert neigeux dans les Alpes au cours du sie`cle a` venir,
et ont notamment quantifie´ la de´croissance attendue des quantite´s de neige au sol (e.g.
Rousselot et al., 2012; Bavay et al., 2013; Marke et al., 2015; Marty et al., 2017).
1.4 Synthe`se du chapitre
Dans ce chapitre, nous avons vu que le manteau neigeux pre´sente une tre`s forte
variabilite´ spatiale et temporelle en zones de montagne. Les facteurs de variabilite´ inter-
viennent a` des e´chelles varie´es :
• avant le de´poˆt de neige au sol, lors de la formation des nuages et des cristaux puis
des pre´cipitations influence´es par une topographie complexe ;
• une fois le manteau neigeux constitue´, lors de sa redistribution par le vent ou les
avalanches, de l’e´volution de ses bilans de masse et d’e´nergie suivant les conditions
micro-me´te´orologiques et du me´tamorphisme de ses grains.
Nous avons ensuite vu que la mesure des proprie´te´s physiques du manteau neigeux
permettait de de´terminer une part de sa variabilite´, par des observations in-situ ou de
te´le´de´tection. La mode´lisation nume´rique s’ave`re un comple´ment ne´cessaire a` l’observa-
tion, notamment pour pre´voir l’e´volution du manteau neigeux.
Nous avons enfin mis en lumie`re l’importance de comprendre et mode´liser les facteurs
de variabilite´, car le manteau neigeux en montagne constitue un enjeu e´cologique et
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socie´tal majeur, dont la prise en compte devient indispensable dans un contexte de
changement climatique :
• pour pre´venir les risques d’avalanches et leurs conse´quences parfois fatales ;
• pour les enjeux e´conomiques que repre´sente la neige dans les territoires alpins ;
• pour parer aux conse´quences du changement climatique sur les ressources en eau,
pre´voir les crues et ge´rer la production hydroe´lectrique ;
• pour e´tudier et pre´server les e´cosyste`mes montagnards ;
• pour mieux comprendre les effets du changement climatique en montagne.

Chapitre 2
La mode´lisation du manteau neigeux
en montagne
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2.1 La mode´lisation nume´rique du manteau neigeux
Selon les applications vise´es, la mode´lisation du manteau neigeux peut couvrir diffe´rents
niveaux de complexite´ : la mode´lisation des effets me´te´orologiques d’une couverture nei-
geuse ne requiert pas la meˆme finesse descriptive que la pre´vision de la formation locale
d’une couche fragile de givre de profondeur. Les mode`les de neige au sol les plus simples
se basent sur une approche dite ”degre´s-jours” (e.g. Rango and Martinec, 1995). Utilise´s
surtout pour des applications hydrologiques, ils de´terminent les accumulations neigeuses
par connaissance des pre´cipitations et permettent de calculer la fonte de la neige selon
le cumul des degre´s-jours par rapport a` un seuil, ge´ne´ralement calibre´ au site. Par la
suite, des mode`les re´solvant le bilan d’e´nergie du manteau neigeux ont e´te´ de´veloppe´s.
Parmi ces mode`les, on en distingue trois types : les mode`les mono-couche, les mode`les
de complexite´ interme´diaire et les mode`les physiques de´taille´s (Armstrong and Brun,
2008).
• Les mode`les de neige mono-couche sont en ge´ne´ral inclus dans les sche´mas de
surface des syste`mes de Pre´vision Nume´rique du Temps (PNT) et des mode`les
de climat globaux. Leur objectif principal est de repre´senter l’influence du couvert
neigeux sur les processus atmosphe´riques, plutoˆt que de repre´senter finement les
proprie´te´s physiques internes du manteau neigeux. Les proprie´te´s thermiques et
l’albe´do sont donc les parame`tres essentiels pris en compte par ces mode`les. En
contrepartie, les temps de calcul demeurent limite´s. Dans cette cate´gorie, on re-
trouve par exemple les mode`les D95 (Douville et al., 1995) et EBA (Bazile et al.,
2002) utilise´s dans les mode`les de PNT et de climat de Me´te´o-France. On peut
e´galement citer le mode`le UEB (Utah Energy Balance ; Tarboton and Luce, 1996)
qui agre`ge le manteau neigeux et la couche supe´rieure du sol en une couche unique,
pour laquelle le bilan d’e´nergie est re´solu.
• Les mode`les de manteau neigeux de complexite´ interme´diaire prennent en compte
la stratification du manteau neigeux par la repre´sentation de plusieurs couches
verticales (typiquement de 2 a` 20). La plupart des proprie´te´s physiques de ces
couches sont parame´tre´es en fonction de la densite´, afin de simuler notamment
le tassement, la percolation d’eau liquide et le regel. C’est le cas par exemple
des mode`les SNOBAL (Marks et al., 1999), JULES (Best et al., 2011), ou ES
(Explicit Snow ; Boone and Etchevers, 2001; Decharme et al., 2016), ce dernier
e´tant imple´mente´ dans le mode`le de sol ISBA (Interactions between Soil, Bios-
phere and Atmosphere ; Noilhan and Planton, 1989) au sein de la plateforme de
mode´lisation de surface SURFEX (SURFace EXternalise´e ; Masson et al., 2013).
Cette cate´gorie de mode`les est souvent utilise´e pour des applications hydrologiques
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(e.g. Habets et al., 2008), et commence a` eˆtre imple´mente´e dans les sche´mas de
surface terrestre de certains syste`mes de PNT (comme le mode`le HTESSEL au
sein des syste`mes ope´rationnels de PNT de l’ECMWF ; Dutra et al., 2010) ou dans
certains mode`les de climat (comme le sche´ma ES, utilise´ dans le mode`le de climat
de Me´te´o France).
• Les mode`les de´taille´s de manteau neigeux simulent la stratigraphie des proprie´te´s
physiques, avec une description de la microstructure des couches et leur e´volution.
La repre´sentation stratifie´e du manteau neigeux permet en effet de de´crire au
mieux sa variabilite´ verticale (Colbeck, 1991). Dans cette cate´gorie, on compte
les mode`les SNTHERM (Jordan, 1991), SNOWPACK (Bartelt and Lehning, 2002;
Lehning et al., 2002b,a), SMAP (Niwano et al., 2012) et Crocus (Brun et al.,
1989, 1992; Vionnet et al., 2012). En plus des applications cite´es pre´ce´demment,
leur description fine de la stratigraphie du manteau neigeux leur permet d’eˆtre
mis en œuvre pour la pre´vision ope´rationnellle du risque d’avalanche (e.g. Durand
et al., 1999), la recherche sur la microstructure du manteau neigeux (e.g. Libois
et al., 2015) ou de nombreuses applications transverses comme l’e´cologie de mon-
tagne (e.g. Saccone et al., 2013). De tels mode`les peuvent eˆtre conside´re´s comme
de puissants outils scientifiques, agre´geant une grande partie des connaissances
sur la physique du manteau neigeux tout en ouvrant de nombreuses perspectives
scientifiques nouvelles (Morin, 2014).
Plusieurs e´tudes ont e´te´ mene´es afin de comparer les performances des mode`les
existants de complexite´ variable. Ge´ne´ralement, ces e´tudes n’identifient pas un ”meilleur
mode`le”, mais des groupes de mode`les ayant des performances e´quivalentes et cohe´rentes
selon les situations. Ainsi, au sein du projet SnowMIP (Snow Model Intercomparison
Project), Etchevers et al. (2004) ont porte´ un inte´reˆt particulier au bilan radiatif de
surface, montrant notamment que les mode`les repre´sentant explicitement les processus
internes du manteau neigeux simulaient mieux la tempe´rature de surface de la neige,
mais que la complexite´ d’un mode`le avait relativement peu d’influence sur sa capacite´ a`
simuler l’albe´do. Plus re´cemment, Essery et al. (2013) ont combine´ les parame´trisations
de chaque processus physique de diffe´rents mode`les, aboutissant a` 1701 simulations
distinctes du manteau neigeux. Cet exercice n’a pas mis en e´vidence de corre´lation
directe entre complexite´ et performance d’un mode`le, mais des re´sultats plus cohe´rents
pour les configurations avec une repre´sentation pronostique de la densite´ et de l’albe´do,
associe´e a` une prise en compte de la re´tention et du regel de l’eau liquide.
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2.2 Simuler la variabilite´ du manteau neigeux en mon-
tagne : e´tat de l’art
La mise en œuvre des mode`les de manteau neigeux pour simuler sa variabilite´ spa-
tiale et son e´volution a` l’e´chelle d’une chaˆıne de montagnes peut recourir a` diffe´rentes
approches. Ces approches visent a` repre´senter au mieux la forte influence de la topogra-
phie sur la variabilite´ du manteau neigeux en montagne (Sect. 1.1). Dans la litte´rature et
au sein des services nivologiques et hydrologiques, on peut distinguer trois grands types
d’approches pour simuler nume´riquement la variabilite´ du manteau neigeux :
• L’approche ponctuelle, ou par station, consiste a` simuler l’e´volution du manteau
neigeux en des stations existantes ou en certains points de´finis, dans leur situation
topographique re´elle. Ces points ou stations sont suppose´s repre´sentatifs d’un
environnement ge´ographique donne´.
• L’approche par classe topographique, ou semi-distribue´e, consiste a` de´finir, pour
une zone ge´ographique donne´e, des classes topographiques ou` le manteau neigeux
est suppose´ homoge`ne. Ces classes topographiques peuvent eˆtre de´finies selon l’al-
titude, l’exposition, la pente ou la couverture du sol (foreˆt, alpage...) par exemple.
• L’approche distribue´e, ou en points de grille, consiste a` simuler le manteau neigeux
en chaque point d’une grille de´finie sur un domaine choisi. Cette grille est adapte´e
a` la topographie re´elle par un mode`le nume´rique de terrain : plus sa re´solution
horizontale sera fine, plus la grille sera repre´sentative de la topographie re´elle.
Afin d’illustrer les diffe´rentes approches, nous proposons de prendre l’exemple de la
valle´e de Chamonix. Dans les Alpes franc¸aises, cette valle´e est un exemple typique de
re´gion a` forte complexite´ topographique : la Fig. 2.1 repre´sente le massif du Mont Blanc
(qui culmine a` 4809 m), le glacier de la Mer de Glace et la ville de Chamonix dans la
valle´e de l’Arve (1035 m, soit presque 3800 m plus bas que le sommet du Mont Blanc
a` moins de 10 km a` vol d’oiseau).
La Figure 2.2 pre´sente un exemple des trois types d’approches pour la configuration
topographique de la valle´e de Chamonix. Dans une approche par station, les indications
en rouge signalent le positionnement possible de trois stations en fond de valle´e, a` mi-
pente et a` haute altitude. Ces points sont repre´sentatifs de configurations topographiques
particulie`res, impliquant des situations nivologiques distinctes. En revanche, ils ne sont
pas ne´cessairement repre´sentatifs de toute la variabilite´ spatiale du massif, meˆme a` des
altitudes similaires. Une approche par classe topographique simple est repre´sente´e par les
lignes de niveau rouges : ce de´coupage par tranche d’altitude implique une repre´sentation
de la variabilite´ altitudinale moyenne du manteau neigeux au sein du massif, sans prise
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Figure 2.1 – Valle´e de Chamonix vue depuis le massif des Aiguilles Rouges, avec la
Mer de Glace a` gauche et le Mont Blanc a` droite.
en compte de la variabilite´ lie´e au positionnement ge´ographique pour une classe topogra-
phique donne´e. Enfin, une approche distribue´e sur une grille re´gulie`re est repre´sente´e par
les pixels colore´s : variabilite´s altitudinale et ge´ographique sont repre´sente´es. Ne´anmoins,
les extreˆmes topographiques (sommets et fond de valle´e) ne sont pas bien simule´s du
fait du lissage du terrain.
Dans cette section, nous allons parcourir les recherches et mises en œuvre ope´rationnelles
cherchant a` simuler la variabilite´ spatiale et l’e´volution du manteau neigeux selon ces
trois approches.
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2.2.1 Simulations non distribue´es
2.2.1.1 Simulations par station
L’approche par station est re´pandue au sein des services ope´rationnels de pre´vision
d’avalanche. C’est la solution retenue par le SLF (Institut fu¨r Schnee- und Lawinen-
forschung, Institut pour l’e´tude de la neige et des avalanches), institut en charge de
la pre´vision du risque d’avalanche en Suisse. Actuellement, le mode`le SNOWPACK si-
mule le manteau neigeux en 130 points correspondant aux stations automatiques nivo-
me´te´orologiques du re´seau IMIS (Intercantonal Measurement and Information System ;
Lehning et al., 1999). Les observations de ces stations sont utilise´es en forc¸age du mode`le
SNOWPACK. Les simulations sont re´alise´es selon quatre orientations (Nord, Est, Sud,
Ouest) et une pente de 38◦. Le vent mesure´ sur les creˆtes proches permet d’estimer le
transport de neige par le vent selon la me´thode de´crite par Lehning and Fierz (2008).
Les re´sultats de ces simulations servent a` de´finir des zones ge´ographiques ou` le risque
d’avalanche est homoge`ne.
En Norve`ge, le mode`le Crocus simule le manteau neigeux en 82 stations automatiques
(Vikhamar-Schuler et al., 2011), avec un forc¸age atmosphe´rique issu des observations de
ces stations, comple´te´es par les pre´visions de pre´cipitations et de rayonnements incidents
au point de grille le plus proche du mode`le de PNT a` re´solution horizontale 2.5 km
AROME-MetCoOp (Mu¨ller et al., 2017). Vikhamar-Schuler et al. (2011) ont notamment
montre´ que les simulations pre´sentaient de meilleures performances en termes de hauteurs
de neige quand le forc¸age atmosphe´rique incluait des observations de pre´cipitations et
de tempe´rature.
Une approche par station est e´galement utilise´e par certains services en utilisant
un forc¸age atmosphe´rique issu de mode`les me´te´orologiques pour la pre´vision. C’est
notamment le cas en Autriche ou` le service me´te´orologique national ZAMG (Zentra-
lAnstalt fu¨r Meteorologie und Geodynamik) produit des simulations a` l’aide du mode`le
SNOWPACK en un re´seau de stations de montagne. Afin de limiter le cumul d’er-
reurs issues des pre´visions me´te´orologiques, les observations aux stations sont utilise´es
en forc¸age atmosphe´rique jusqu’au temps pre´sent, a` partir duquel le forc¸age est issu
de pre´visions de plusieurs mode`les me´te´orologiques, pour quantifier l’incertitude lie´e au
forc¸age me´te´orologique (Gobiet et al., 2016). En Suisse, Bellaire et al. (2016) ont re´alise´
de fac¸on similaire des simulations SNOWPACK initialise´es par un forc¸age issu des obser-
vations puis alimente´es en pre´vision par le mode`le de PNT COSMO-1 (COnsortium for
Small-scale MOdelling ; Baldauf et al., 2011) de re´solution 1.1 km, mettant en e´vidence
le be´ne´fice d’une telle mode´lisation pour la pre´vision du risque d’avalanches de neige
humide.
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2.2.1.2 Simulations par classe topographique
Dans les massifs montagneux franc¸ais, le Centre d’Etudes de la Neige a de´veloppe´
une approche par classe topographique pour la pre´vision nivologique et l’estimation du
risque d’avalanche. Le mode`le Crocus est ainsi alimente´ par le syste`me d’analyse et de
pre´vision me´te´orologique SAFRAN de´die´ aux zones de montagnes (Durand et al., 1993).
Au sein de zones ge´ographiques suppose´es climatiquement homoge`nes (les massifs), les
simulations sont fournies par classe topographique de´pendant de l’altitude, l’exposition
et la pente. Cette approche et les mode`les associe´s sont de´crits en de´tail en Sect. 2.3.
En l’absence de re´seau de stations nivo-me´te´orologiques suffisamment dense, l’ap-
proche par classe topographique permet e´galement de couvrir des e´tendues vastes, tout
en agre´geant l’information. Ainsi, au Canada, Horton and Jamieson (2016) ont simule´ la
formation et l’enfouissement de couches de givre de surface dans le manteau neigeux a`
l’aide de SNOWPACK, alimente´ par le mode`le de PNT GEM-LAM (Erfani et al., 2005)
sur une grille de 2.5 km. Afin de s’inte´resser plus spe´cifiquement a` la limite forestie`re ou`
se forme typiquement le givre de surface, SNOWPACK a e´te´ alimente´ par une moyenne
des pre´visions de GEM-LAM aux points de grille dans cette bande d’altitude, au sein
d’une re´gion de´finie.
A plus fine e´chelle, une approche par classes agre´ge´es peut aussi s’ave´rer be´ne´fique
pour repre´senter les processus de redistribution de la neige, affectant le cycle hydrolo-
gique d’un bassin versant. Ainsi, dans un bassin de toundra arctique, Essery and Pomeroy
(2004) ont montre´ que la distribution de la neige au sol e´tait fortement controˆle´e par la
ve´ge´tation. Par conse´quent, ils ont de´veloppe´ un mode`le de couvert neigeux agre´geant
les zones couvertes d’arbustes d’une part, et les zones de´gage´es d’autre part, avec une
simulation satisfaisante de la variabilite´ du couvert neigeux. A l’e´chelle de bassins ver-
sants toujours, Pomeroy et al. (2007) ont de´veloppe´ un mode`le hydrologique pour les
re´gions froides (CRHM, Cold Regions Hydrological Model) divisant un bassin donne´
en unite´s de re´ponse hydrologique (HRU, Hydrological Response Units), de´finies pour
leur homoge´ne´ite´ biophysique et leur roˆle dans le cycle hydrologique. Cette mode´lisation
inclut une repre´sentation des bilans de masse et d’e´nergie du manteau neigeux, avec
simulation du transport de neige par le vent.
2.2.2 Simulations distribue´es
Depuis les anne´es 2000, les mode`les de PNT a` me´so-e´chelle se sont de´veloppe´s,
atteignant des re´solutions horizontales kilome´triques, et sont dore´navant utilise´s pour
la pre´vision me´te´orologique ope´rationnelle a` bre`ve e´che´ance. C’est notamment le cas
des mode`les AROME en France a` re´solution 2.5 km (Seity et al., 2011), puis 1.3 km
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(Brousseau et al., 2016), COSMO (Baldauf et al., 2011) ope´rant a` re´solution 2.2 km
en Suisse (1.1 km depuis 2016) et 2.8 km en Allemagne ou encore GEM-LAM au Ca-
nada a` re´solution 2.5 km (Milbrandt et al., 2016). Du fait de leur repre´sentation des
effets a` me´so-e´chelle du relief sur les conditions me´te´orologiques, ces mode`les sont parti-
culie`rement utilise´s pour la pre´vision du temps en relief complexe (Colman et al., 2013).
Ils constituent donc une source de forc¸age atmosphe´rique particulie`rement adapte´e pour
les simulations distribue´es du manteau neigeux en montagne. Celles-ci peuvent alors uti-
liser des mode`les simples ou de´taille´s du manteau neigeux, selon les applications vise´es.
2.2.2.1 Simulations distribue´es avec mode`le de manteau neigeux simple
Les simulations distribue´es sont souvent choisies pour simuler la variabilite´ spatiale
du manteau neigeux sur l’inte´gralite´ d’un domaine choisi. Dans un contexte de topogra-
phie complexe, il est alors ne´cessaire d’adopter une re´solution horizontale suffisamment
fine. Sur des domaines larges couvrant des chaˆınes de montagne entie`res, les couˆts de
calcul peuvent eˆtre prohibitifs. Pour les limiter, des approches distribue´es ont donc e´te´
de´veloppe´es avec des mode`les de manteau neigeux mono-couche ou de complexite´ in-
terme´diaire.
En Norve`ge, le mode`le mono-couche degre´s-jours seNorge (Saloranta, 2012) simule
SWE et hauteur de neige sur une grille horizontale de 1 km couvrant tout le territoire
norve´gien. Son forc¸age atmosphe´rique est issu du mode`le de PNT AROME-MetCoOp
(Mu¨ller et al., 2017) a` re´solution horizontale de 2.5 km. Bien que peu informatives de
l’e´tat du manteau neigeux pour la pre´vision d’avalanche, ces simulations sont utilise´es
pour informer des conditions de couvert nival, ainsi que pour de nombreuses applications
hydrologiques (pre´vision des crues, production hydro-e´lectrique...).
En Autriche, le ZAMG produit des simulations distribue´es du manteau neigeux a`
l’aide du mode`le de complexite´ interme´diaire SNOWGRID (Olefs et al., 2013). Dans un
sche´ma a` deux couches, le mode`le calcule la densite´ de la neige, le SWE, la tempe´rature,
le contenu en eau liquide, le flux d’eau liquide a` la base du manteau neigeux ainsi que
l’albe´do de surface. Ces simulations couvrent un domaine d’environ 400 km x 700 km
sur les Alpes orientales avec une re´solution horizontale de 100 m. Le forc¸age en analyse
est fourni par le mode`le INCA (Integrated Nowcasting through Comprehensive Analysis ;
Haiden et al., 2011) a` re´solution 1 km, alors que le forc¸age en pre´vision est issu d’AROME
(Seity et al., 2011) de re´solution 2.5 km, comple´te´ par les pre´cipitations du mode`le de
l’ECMWF de re´solution 8 km. Le forc¸age est projete´ sur la grille a` 100 m par une simple
interpolation biline´aire. Si ces simulations sont utilise´es par les services de pre´vision
d’avalanches autrichiens, elles ne fournissent toutefois pas d’indication de stabilite´ du
manteau neigeux.
CHAPITRE 2. MODE´LISATION DU MANTEAU NEIGEUX 53
2.2.2.2 Simulations distribue´es avec mode`le de manteau neigeux de´taille´
A e´chelle kilome´trique
Avec l’augmentation rapide des capacite´s de calcul, la re´alisation de simulations
de´taille´es du manteau neigeux utilisant un forc¸age atmosphe´rique issu des mode`les
re´cents de PNT a` re´solution kilome´trique est devenue techniquement re´alisable et a
fait l’objet de recherches accrues ces dernie`res anne´es.
Au Canada, Bellaire et al. (2011, 2013) ont d’abord re´alise´ des simulations distribue´es
a` l’aide de SNOWPACK force´ par les pre´visions du mode`le de PNT re´gional GEM15
(Mailhot et al., 2006) sur une grille de 15 km de re´solution. Ils ont montre´ que ces
simulations distribue´es avaient un apport clair pour la pre´vision du manteau neigeux et
de sa stabilite´ dans les montagnes canadiennes pauvres en observations nivologiques.
Les hauteurs de neige et quantite´s de neige fraˆıche simule´es e´taient en effet en bon
accord avec les observations en une station de l’Ouest canadien, a` condition d’appliquer
une correction aux pre´cipitations pre´vues, sous-estime´es par GEM15. Partant de ces
premiers re´sultats prometteurs, Bellaire and Jamieson (2013) et Horton et al. (2014)
ont montre´ qu’une chaˆıne de mode`les GEM15-SNOWPACK permettait de pre´dire la
pre´sence de couches critiques pour le de´clenchement d’avalanches (givre de surface enfoui
et crouˆtes de gel-de´gel) avec un taux de de´tection satisfaisant par rapport a` des profils
stratigraphiques observe´s.
A leur suite, Schirmer and Jamieson (2015) ont e´value´ les accumulations neigeuses
issues de simulations SNOWPACK avec trois forc¸ages atmosphe´riques possibles : le
mode`le de PNT re´gional GEM15 a` re´solution 15 km, le mode`le de PNT me´so-e´chelle
GEM-LAM a` re´solution 2.5km et le syste`me d’analyse me´te´orologique CaPA (Canadian
Precipitation Analysis system ; Mahfouf et al., 2007). Par comparaison a` des observa-
tions de hauteur de neige et de SWE dans les montagnes de l’Ouest canadien et du
Nord-Ouest des Etats-Unis, ils ont montre´ une meilleure repre´sentation de la distribu-
tion quantitative des accumulations neigeuses pour GEM-LAM-SNOWPACK par rapport
a` GEM15-SNOWPACK. Ils ont e´galement montre´ que les performances du mode`le de
PNT me´so-e´chelle GEM-LAM e´taient meilleures que celles du syste`me d’analyse CaPA,
qui sous-estime les pre´cipitations neigeuses du fait d’une assimilation des observations de
pluviome`tres connus pour leur sous-captation en montagne. La chaˆıne de mode`les GEM-
LAM-SNOWPACK a par ailleurs e´te´ applique´e par Horton et al. (2015) dans une zone
montagneuse du Sud-Ouest canadien, identifiant dans cette e´tude un fort potentiel pour
pre´voir la formation et l’enfouissement des couches de givre de surface. Le diagnostic
de´veloppe´ par les auteurs est de´sormais utilise´ pour la pre´vision ope´rationnelle d’ava-
lanches au Canada, ou` les couches de givre de surface constituent une cause majeure de
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de´clenchement. Des re´flexions sont en cours pour utiliser une chaˆıne de mode`les du type
GEM-LAM-SNOWPACK distribue´e a` re´solution kilome´trique sur le territoire canadien
en appui aux services ope´rationnels de pre´vision du risque d’avalanche, d’ici a` la de´cennie
2020 (Floyer et al., 2016).
Les be´ne´fices d’un forc¸age a` re´solution kilome´trique pour la pre´vision du risque d’ava-
lanche ont e´galement e´te´ souligne´s par Bellaire et al. (2014) en Nouvelle-Ze´lande. En
s’inte´ressant a` un e´ve`nement de chutes de neige intenses, ils ont re´alise´ des simulations
SNOWPACK distribue´es sur les Alpes du Sud de Nouvelle-Ze´lande force´es par le mode`le
atmosphe´rique ARPS (Advanced Regional Prediction System ; Xue et al., 2000, 2001)
avec une re´solution de 3 km et 1 km. Ils ont ainsi montre´ de meilleures performances de
la plus haute re´solution en termes de chutes de neige sur une pe´riode de 10 jours.
A plus fine e´chelle
Si les simulations distribue´es a` e´chelle kilome´trique permettent de capturer une part
de la variabilite´ spatiale du manteau neigeux due aux facteurs a` me´so-e´chelle, les proces-
sus de fine e´chelle tels que le transport de neige par le vent ou l’effet des champs de vent
locaux sur le de´poˆt des pre´cipitations neigeuses ne peuvent pas eˆtre repre´sente´s, car ils
interviennent sur des e´chelles de la dizaine a` la centaine de me`tres. Des re´solutions hori-
zontales de cet ordre deviennent ne´cessaires pour simuler ces processus. Ainsi, Winstral
and Marks (2002), puis Winstral et al. (2013) ont re´alise´ des simulations distribue´es sur
des bassins versants a` une re´solution horizontale de 10 m avec le mode`le de manteau
neigeux de complexite´ interme´diaire ISNOBAL (Marks et al., 1999) associe´ a` un algo-
rithme calculant la redistribution de la neige par le vent, durant des saisons hivernales
comple`tes. De fac¸on similaire, le mode`le hydroclimatique distribue´ AMUNDSEN (Alpine
MUltiscale Numerical Distributed Simulation ENgine ; Strasser et al., 2004), qui simule
entre autres la redistribution de la neige au sol, a notamment e´te´ utilise´ a` une re´solution
horizontale de 50 m et a` l’e´chelle de saisons hivernales pour simuler le bilan de masse d’un
glacier autrichien de 558 km2 (Hanzer et al., 2016), ou encore pour estimer les quantite´s
de neige sublime´es sur une zone de haute montagne de 210 km2 (Strasser et al., 2008).
Enfin, a` l’e´chelle d’un bassin versant partiellement englace´ de 9.9 km2 et a` une re´solution
horizontale de 50 m, Magnusson et al. (2011) ont simule´ l’e´volution du manteau neigeux
avec le mode`le de surface alpine Alpine3D (Lehning et al., 2006) incluant SNOWPACK,
en appliquant avec succe`s une me´thode de distribution des pre´cipitations incluant les
effets de redistribution. Pour l’ensemble de ces e´tudes, le forc¸age a e´te´ fourni par une
extrapolation d’observations in-situ sur la grille de simulation.
En revanche, si l’on souhaite simuler explicitement les processus atmosphe´riques lo-
caux, l’utilisation de mode`les atmosphe´riques s’ave`re ne´cessaire. Or des re´solutions hori-
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zontales impliquent des temps de calculs tre`s importants pour les mode`les atmosphe´riques,
d’autant que le raffinement de la grille horizontale va de pair avec un raffinement de
la discre´tisation verticale de l’atmosphe`re et des pas de temps du mode`le plus courts.
Ces temps de calcul rendent impossibles, a` l’heure actuelle, des simulations distribue´es
a` fine e´chelle sur des domaines couvrant des massifs montagneux entiers, pendant une
saison entie`re. De telles simulations sont donc ge´ne´ralement mene´es sur des pe´riodes et
domaines restreints.
Plusieurs e´tudes re´centes ont explore´ les effets atmosphe´riques de fine e´chelle sur le
de´poˆt et la redistribution de la neige en topographie complexe. Certaines d’entre elles
reposent sur l’utilisation de mode`les atmosphe´riques uniquement. Dadic et al. (2010)
ont ainsi simule´ les champs de vent affectant le de´poˆt de neige sur glacier a` l’aide du
mode`le ARPS a` une re´solution de 30 m. Wang and Huang (2017) ont e´galement utilise´
ARPS a` une re´solution de 50 m avec un suivi lagrangien des particules de neige tombante
permettant d’identifier les effets atmosphe´riques controˆlant leur de´poˆt. De tels mode`les
ont e´galement e´te´ utilise´s en forc¸age de mode`les de manteau neigeux de´taille´s. Des
simulations ARPS ont ainsi servi de forc¸age a` Alpine3D (Lehning et al., 2006) incluant
SNOWPACK et un module de redistribution de la neige par le vent, a` une re´solution
de 25 m sur un domaine de relief complexe couvrant ge´ne´ralement quelques dizaines
de km2, afin d’identifier la distribution fine des pre´cipitations au niveau des creˆtes et
de mettre en e´vidence des processus tels que le de´poˆt pre´fe´rentiel des pre´cipitations
lors d’e´pisodes de quelques jours au maximum (Lehning et al., 2008; Mott et al., 2014;
Gerber et al., 2017). La re´solution horizontale de ces simulations ARPS-Alpine3D a e´te´
pousse´e jusqu’a` 5 m par Mott and Lehning (2010), qui ont de´montre´ la ne´cessite´ d’une
re´solution infe´rieure a` 10 m pour mode´liser la formation d’accumulations de neige de fine
e´chelle telles que les corniches. La chaˆıne de mode`les ARPS-Alpine3D a meˆme pu eˆtre
exploite´e a` une re´solution de 10 m sur une saison hivernale comple`te afin de quantifier la
sublimation de la neige due a` son transport par le vent (Groot Zwaaftink et al., 2013).
Cette simulation a toutefois e´te´ restreinte a` un domaine de 2.4 km2.
Enfin, des de´veloppements re´cents ont permis un couplage complet entre le mode`le
atmosphe´rique Meso-NH (mode`le de recherche Me´so-e´chelle Non-Hydrostatique ; Lafore
et al., 1998) et le mode`le de´taille´ de manteau neigeux SURFEX/ISBA-Crocus avec un
module de transport de neige par le vent (Vionnet et al., 2014, 2017a). Mene´es a` l’e´chelle
d’e´pisodes de chutes de neige sur des domaines couvrant jusqu’a` une vingtaine de km2
avec une re´solution horizontale de 50 m, ces e´tudes ont notamment permis d’identifier
la part de variabilite´ spatiale du manteau neigeux due au transport de neige par le vent
et de quantifier le roˆle de la sublimation lors des e´pisodes de transport de neige par le
vent.
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2.3 Syste`mes ope´rationnels pour la pre´vision nivolo-
gique en France
En support de la pre´vision ope´rationnelle du risque d’avalanche re´alise´e par les ni-
vologues de Me´te´o-France, plusieurs syste`mes de mode´lisation nivo-me´te´orologique ont
e´te´ de´veloppe´s, en se basant sur une approche par classe topographique (Sect. 2.2). Ces
mode`les et leur mise en œuvre ope´rationnelle sont de´crits dans cette section.
2.3.1 Le mode`le de manteau neigeux SURFEX/ISBA-Crocus
Le mode`le de´taille´ de manteau neigeux Crocus (Brun et al., 1989, 1992; Vionnet
et al., 2012) a e´te´ initialement de´veloppe´ au Centre d’Etudes de la Neige (Centre Na-
tional de Recherches Me´te´orologiques, Me´te´o-France/CNRS). Ce mode`le a par la suite
subi plusieurs e´volutions, e´tant notamment couple´ au mode`le de sol ISBA (Noilhan and
Planton, 1989) et inte´gre´ au sein de la plateforme de mode´lisation des surfaces SURFEX
(Vionnet et al., 2012). Le couplage a` ISBA permet de simuler pleinement les interac-
tions thermodynamiques neige-sol. C’est dans la configuration SURFEX/ISBA-Crocus
que nous avons utilise´ ce mode`le, appellation que nous abre`gerons par la suite en Crocus
pour la commodite´ de lecture.
Crocus est un mode`le de manteau neigeux multi-couches (avec un nombre maximum
de couches prescrit – 50 en ope´rationnel) et unidimensionnel (pas de transferts late´raux
de masse et d’e´nergie). Il simule les e´changes de masse et d’e´nergie du manteau neigeux
avec l’atmosphe`re et le sol sous-jacent. Les processus physiques simule´s sont repre´sente´s
en Fig. 2.3. Chaque couche est de´crite par les variables d’e´tat suivantes : e´paisseur, en-
thalpie massique, masse volumique et aˆge. La tempe´rature de la couche et son contenu
en eau liquide sont diagnostique´s graˆce a` l’enthalpie massique. Les proprie´te´s morpho-
logiques des grains de la couche sont de´crites par plusieurs variables semi-empiriques
e´voluant selon des lois de me´tamorphisme. Dans la configuration initiale du mode`le
(Brun et al., 1992), les grains sont de´crits par leur taille, leur dendricite´ (caracte´risant
la proportion restante de la ge´ome´trie initiale du cristal de neige fraiche, entre 0 et 1),
leur sphe´ricite´ (caracte´risant le taux de grains arrondis par rapport aux grains anguleux,
entre 0 et 1) et une variable historique (caracte´risant une humidification ou un facettage
passe´). La discre´tisation des couches de neige est dynamique et lagrangienne, dans le but
de repre´senter le plus finement possible la variabilite´ verticale des proprie´te´s physiques :
a` chaque pas de temps, des couches peuvent eˆtre ajoute´es s’il neige ou agglome´re´es
si elles pre´sentent une similarite´ suffisante, le tout en minimisant la distance a` un pro-
fil vertical ide´alise´ de´pendant de l’e´paisseur totale. Enfin, Crocus requiert un forc¸age
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atmosphe´rique comprenant : le vent, la tempe´rature et l’humidite´ spe´cifique de l’air a`
une hauteur donne´e au-dessus de la surface, les rayonnements solaires et thermiques
incidents, les pre´cipitations solides et liquides.
Figure 2.3 – Variables d’e´tat du mode`le Crocus et principaux processus physiques
simule´s (d’apre`s Brun et al., 2012).
De nombreux de´veloppements ont permis l’introduction de nouveaux sche´mas phy-
siques dans Crocus. Nous ne citerons que les plus re´cents ici. Ainsi, un nouveau sche´ma
de me´tamorphisme des grains a e´te´ introduit (Carmagnola et al., 2014). En effet, la
dendricite´ et la taille des grains sont des variables difficilement mesurables sur le terrain.
Le diame`tre optique a donc e´te´ inclus comme variable pronostique de Crocus en rempla-
cement de ces deux variables semi-empiriques. Le diame`tre optique peut eˆtre approxime´
au diame`tre de sphe`res posse´dant le meˆme rapport surface/volume que les grains de
neige ; il est donc inversement proportionnel a` la SSA, variable mesurable (Gallet et al.,
2009), pre´sentant de surcroˆıt un lien quantitatif avec les proprie´te´s e´lectro-magne´tiques
de la neige (e.g. Dumont et al., 2017). Crocus dispose e´galement du sche´ma radia-
tif TARTES (Two-streAm Radiative TransfEr in Snow ; Libois et al., 2013) qui simule
les transferts radiatifs sur toute l’e´paisseur du manteau neigeux et permet ainsi une
meilleure repre´sentation des proprie´te´s optiques de la neige. Enfin, un sche´ma prenant
en compte l’impact des impurete´s absorbantes a e´te´ de´veloppe´ par Tuzet et al. (2017).
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L’ensemble des options physiques de Crocus est synthe´tise´ par Lafaysse et al. (2017)
qui, en les combinant, ont mis en place le syste`me ESCROC (Ensemble System Crocus),
une mode´lisation d’ensemble multiphysique du manteau neigeux.
2.3.2 La chaˆıne ope´rationnelle de mode´lisation me´te´o-nivologique
Le mode`le Crocus est actuellement utilise´ pour la pre´vision ope´rationnelle du risque
d’avalanche par Me´te´o-France. A cette fin, il est inte´gre´ a` une chaˆıne de mode`les per-
mettant : 1) d’estimer les variables me´te´orologiques ne´cessaires a` la mode´lisation du
manteau neigeux dans les massifs montagneux franc¸ais ; 2) de fournir une stratigraphie
de´taille´e du manteau neigeux aux points de simulation ; 3) d’estimer la stabilite´ du man-
teau neigeux et le risque d’avalanche associe´ a` partir de cette stratigraphie. Il s’agit de
la chaˆıne SAFRAN-Crocus-MEPRA (Durand et al., 1999; Lafaysse et al., 2013) :
• SAFRAN (Syste`me d’Analyse Fournissant des Renseignements Atmosphe´riques a`
la Neige ; Durand et al., 1993) est un syste`me d’analyse et de pre´vision me´te´orologique
de´die´ aux zones de montagne. Il ope`re par massif, entite´ ge´ographique d’une su-
perficie d’environ 1000 km2 de´finie pour son homoge´ne´ite´ climatique, puis par
bande de 300 m d’altitude au sein de chaque massif. Les Alpes franc¸aises sont
de´coupe´es en 23 massifs (Fig. 2.4), les Pyre´ne´es e´tant e´galement compose´es
de 23 massifs couvrant la France, l’Espagne et l’Andorre (Fig. 2.5). SAFRAN
peut fournir des pre´visions, des analyses et des re´analyses a` pas horaire, pour
les parame`tres me´te´orologiques servant au forc¸age atmosphe´rique d’un mode`le de
manteau neigeux ou de sol. Il se base sur l’e´bauche du syste`me de PNT global
de Me´te´o-France ARPEGE (Action de Recherche Petite Echelle Grande Echelle ;
Courtier et al., 1991), de re´solution horizontale 15 km projete´e sur une grille de 40
km, combine´e par interpolation optimale a` un ensemble d’observations disponibles
en zones de montagne (stations me´te´orologiques automatiques, observations ma-
nuelles du re´seau climatologique et des stations de ski, masque nuageux de´tecte´
par satellite, sondages atmosphe´riques). Il faut y ajouter une analyse quotidienne
des pre´cipitations base´e sur une e´bauche climatologique du gradient vertical de
pre´cipitation, de´pendant du type de temps. Un simple seuil de tempe´rature de l’air
a` 1◦C est utilise´ pour la phase des pre´cipitations.
• Les variables atmosphe´riques issues de SAFRAN sont fournies en forc¸age de Cro-
cus par massif et par pas de 300 m d’altitude. Pour les simulations du manteau
neigeux s’y ajoutent l’orientation (Nord, Nord-Est, Est, Sud-Est, Sud, Sud-Ouest,
Ouest, Nord-Ouest) et la pente (plat, 20◦, 40◦). Il s’agit donc d’une repre´sentation
conceptuelle de la topographie (Fig. 2.6). Crocus fournit alors une stratigraphie
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Figure 2.4 – Massifs SAFRAN dans les Alpes franc¸aises (traits noirs fins). La topo-
graphie repre´sente´e est celle d’AROME a` 2.5 km de re´solution horizontale. Frontie`res
nationales en traits noir e´pais.
de´taille´e du manteau neigeux en ces points.
• La stratigraphie simule´e est analyse´e par MEPRA (Mode`le Expert pour la Pre´vision
du Risque d’Avalanche ; Giraud, 1992). Celui-ci s’appuie sur les parame`tres phy-
siques repre´sentatifs de la stabilite´ du manteau neigeux (densite´, type de grains,
teneur en eau liquide...) examine´s par des re`gles expertes permettant de de´terminer
un indice de risque de de´clenchement naturel et accidentel et le type d’avalanche
associe´.
Les re´sultats de cette chaˆıne de mode`les sont utilise´s par les pre´visionnistes nivo-
logues pour la re´daction du BERA (Bulletin d’Estimation des Risques d’Avalanche) en
comple´ment des observations disponibles. La chaˆıne ope´rationnelle de pre´vision d’ava-
lanche, couvrant initialement les massifs de haute montagne franc¸ais (Alpes, Pyre´ne´es,
Corse), a e´te´ re´cemment e´largie aux massifs de moyenne montagne (Jura, Massif Central,
Vosges ; Lafaysse et al., 2013). En dehors de la pre´vision du risque d’avalanche, SAFRAN
a e´galement e´te´ utilise´ en hydrologie de montagne (Lafaysse et al., 2011) ou pour e´tablir
une climatologie des Alpes franc¸aises de 1958 a` 2005 (Durand et al., 2009a,b).
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Figure 2.5 – Massifs SAFRAN dans les Pyre´ne´es (traits noirs fins). La topographie
repre´sente´e est celle d’AROME a` 2.5 km de re´solution horizontale. Frontie`res nationales
en traits noir e´pais.
2.3.3 Limites du syste`me actuel
L’approche par massif, altitude, orientation et pente de la chaˆıne de mode´lisation
ope´rationnelle SAFRAN-Crocus-MEPRA pre´sente de nombreux avantages pour simuler
et pre´voir l’e´volution du manteau neigeux a` l’e´chelle des massifs montagneux franc¸ais.
Dans le cadre d’une analyse me´te´orologique en montagne, ou` le re´seau d’observations
est moins dense qu’en plaine, l’analyse de SAFRAN permet d’agre´ger les observations
les plus pertinentes pour les assimiler sur un massif donne´. Par ailleurs, les simulations
issues de la chaˆıne de mode´lisation permettent de fournir une information synthe´tique,
agre´ge´e par massif et directement utilisable par les nivologues pour la pre´vision du risque
d’avalanches.
Toutefois, cette approche, malgre´ son efficacite´ e´prouve´e dans les montagnes franc¸aises
depuis les anne´es 1990, pre´sente des limites dans sa repre´sentation de la variabilite´ du
manteau neigeux, a` l’e´chelle des Alpes franc¸aises et des Pyre´ne´es mais surtout au sein des
massifs. Bien que souvent ve´rifie´e en moyenne, l’hypothe`se d’homoge´ne´ite´ climatique des
massifs peut eˆtre re´gulie`rement mise en de´faut selon les situations me´te´orologiques. Tout
d’abord, au sein d’un massif donne´, la variabilite´ des pre´cipitations entre les versants au
vent et sous le vent n’est pas repre´sente´e. L’e´bauche me´te´orologique de SAFRAN e´tant
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Figure 2.6 – Forc¸age atmosphe´rique de Crocus et repre´sentation conceptuelle de la
topographie dans la chaˆıne de mode´lisation (par massif, pas d’altitude de 300 m, orien-
tation et pente) (d’apre`s Lafaysse et al., 2013).
issue du syste`me de PNT global ARPEGE, l’effet dynamique de la topographie sur la
circulation des masses d’air n’est pas explicitement simule´, d’autant plus que SAFRAN
fournit un taux de pre´cipitations donne´ a` une altitude donne´e au sein d’un massif. La
forte variabilite´ spatiale de la couverture nuageuse en montagne, et donc son influence
marque´e sur les rayonnement incidents et sur le bilan d’e´nergie du manteau neigeux, n’est
pas prise en compte au sein d’un massif donne´, en dehors de sa composante altitudinale.
L’he´te´roge´ne´ite´ me´te´orologique intra-massif peut eˆtre particulie`rement forte dans le
massif du Queyras dans les Alpes (nume´ro 19 sur la Fig. 2.4) lors des e´pisodes dits
de retour d’Est. La plupart du temps, l’ensemble du massif be´ne´ficie de pre´cipitations
atte´nue´es par effet d’e´cran du massif des Ecrins plus a` l’ouest lors de perturbations
d’origine atlantique. En revanche, lorsqu’une de´pression se creuse sur le golfe de Geˆnes,
les masses d’air se chargent d’humidite´ au-dessus de la mer Me´diterrane´e et sont trans-
porte´es par de forts vents d’est a` sud-est qui viennent buter sur les reliefs alpins du
pie´mont italien. Des pre´cipitations intenses touchent les creˆtes frontie`res, donnant d’e´paisses
couches de neige fraˆıche en quelques jours sur les secteurs du Haut-Guil (notamment les
villages d’Abrie`s et Ristolas) proches de l’Italie, alors que l’ouest du Queyras est e´pargne´
par les pre´cipitations. Ces e´pisodes surviennent ge´ne´ralement une a` deux fois par an
et constituent la source majeure d’avalanches importantes dans le massif (e.g. Eckert
et al., 2010; Corona et al., 2013; MEDDE/ONF/IRSTEA, 2016b). Dans ces situations,
SAFRAN simule des chutes de neige identiques a` altitude donne´e entre l’est et l’ouest
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du Queyras. Une telle he´te´roge´ne´ite´ intra-massif peut e´galement eˆtre retrouve´e dans le
massif de Haute-Bigorre dans les Pyre´ne´es (nume´ro 3 sur la Fig. 2.5). Par flux de nord-
ouest, les massifs du pie´mont tel que le Pic du Midi de Bigorre rec¸oivent des quantite´s de
pre´cipitations beaucoup plus e´leve´es que les massifs frontaliers tels que le Vignemale ou
le cirque de Gavarnie. A l’inverse, par flux de sud-ouest, l’effet de Foehn se fait sentir sur
les massifs du pie´mont alors que les massifs frontaliers be´ne´ficient de pre´cipitations qui
de´bordent de l’Espagne (MEDDE/ONF/IRSTEA, 2016a). Cette variabilite´ intra-massif
n’est pas capture´e par SAFRAN. En pratique, les services ope´rationnels de pre´vision du
risque d’avalanche distinguent souvent Est/Ouest et pie´mont/frontie`re dans les BERA
respectifs du Queyras et de la Haute-Bigorre.
Enfin, la phase des pre´cipitations est de´termine´e par SAFRAN a` l’aide d’un simple
seuil sur la tempe´rature de l’air fixe´ a` 1◦C. Les effets de microphysique nuageuse ne
sont donc pas pris en compte, ce qui peut eˆtre limitant pour l’altitude de la limite pluie-
neige, mais aussi pour pre´voir des types de pre´cipitations plus complexes telles que les
pre´cipitations verglac¸antes ou la neige roule´e.
2.4 Vers une chaˆıne de mode´lisation nivo-me´te´orologique
AROME-Crocus ?
Nous venons de voir que l’approche par classe topographique de SAFRAN-Crocus
pre´sente de nombreuses limites pour repre´senter la variabilite´ du manteau neigeux en
montagne. On peut donc se demander si une approche distribue´e utilisant un mode`le
atmosphe´rique me´so-e´chelle en forc¸age de Crocus permettrait d’y reme´dier.
2.4.1 Le mode`le AROME de Pre´vision Nume´rique du Temps
Les pre´visions issues du mode`le de PNT me´so-e´chelle AROME constituent une al-
ternative au forc¸age atmosphe´rique de Crocus par SAFRAN. Nous allons de´crire ici ce
mode`le puis e´voquer ses apports potentiels pour la me´te´orologie de montagne et la
nivologie au sein d’une chaˆıne de mode´lisation nivo-me´te´orologique AROME-Crocus.
2.4.1.1 Description du mode`le
AROME (Applications de la Recherche a` l’Ope´rationnel a` Me´so-Echelle ; Bouttier,
2007; Seity et al., 2011) est le syste`me de PNT a` re´solution kilome´trique de Me´te´o-
France, mis en œuvre pour la pre´vision ope´rationnelle depuis de´cembre 2008. Une pre´sentation
exhaustive des caracte´ristiques du mode`le est propose´e par Seity et al. (2011). Jusqu’en
2015, AROME fonctionnait sur une grille horizontale de 2.5 km et 60 niveaux verticaux,
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sur un domaine couvrant la France et une partie des pays adjacents. Ce domaine, et la
topographie associe´e, sont repre´sente´s en Fig. 2.7.
Figure 2.7 – Domaine de simulation d’AROME et topographie a` re´solution 2.5 km.
Les domaines Pyre´ne´es et Alpes utilise´s dans ce travail de the`se sont encadre´s en rouge.
La re´solution horizontale a e´te´ raffine´e a` 1.3 km et le nombre de niveaux verticaux
est passe´ a` 90 en 2015 (Brousseau et al., 2016). AROME est un mode`le spectral a`
la dynamique non-hydrostatique he´rite´e du mode`le ALADIN (Aire Limite´e, Adaptation
dynamique, De´veloppement InterNational, mode`le de PNT re´gional de Me´te´o-France
a` maille de 10 km ; Bubnova´ et al., 1995). La physique a` me´so-e´chelle d’AROME est
issue du mode`le atmosphe´rique Meso-NH (Lafore et al., 1998). Il est dote´ d’un sche´ma
d’assimilation 3D-Var he´rite´ d’ALADIN.
La Figure 2.8 repre´sente les diffe´rentes sources d’informations ne´cessaires pour abou-
tir aux pre´visions d’AROME. L’e´tat initial de l’atmosphe`re est produit par une assimila-
tion de donne´es re´gionale couple´e a` une assimilation de donne´es a` grande e´chelle. Les
principales observations assimile´es concernent : (i) les pre´cipitations (radar et radiances
satellitaires micro-ondes), (ii) l’humidite´ de basses couches (stations automatiques et
GPS), (iii) le vent en basses couches (stations automatiques, radars Doppler et diffu-
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siome`tres satellitaires), (iv) le vent et la tempe´rature en altitude (radiances satellitaires,
profils de vent par avion, radiosondages et radars profileurs). Le forc¸age des conditions
de surface est fournie par une analyse de surface issue de SURFEX et utilisant la base
de donne´es ge´ographiques Ecoclimap (Masson et al., 2003). Le forc¸age late´ral est fourni
par les pre´visions du syste`me de PNT global ARPEGE (Courtier et al., 1991) auquel
AROME est couple´.
Figure 2.8 – Sche´ma fonctionnel d’AROME (d’apre`s Bouttier, 2007).
La mise en œuvre ope´rationnelle d’AROME est re´gie par un cycle quotidien d’analyses
et de pre´visions. Ces cycles ont re´gulie`rement change´ depuis de´cembre 2008 avec les
e´volutions du mode`le et l’augmentation des capacite´s des supercalculateurs de Me´te´o-
France. Dans sa configuration actuelle, l’assimilation de donne´es suit un cycle horaire.
Huit re´seaux de production par jour (toutes les 3 heures) permettent d’initialiser les
pre´visions par une analyse. Les re´seaux de 0 h UTC, 3 h UTC et 6 h UTC fournissent
des pre´visions a` pas horaire jusqu’a` J+1, 18 h UTC ; ceux de 12 h UTC et 18 h UTC
fournissent des pre´visions a` pas horaire jusqu’a` J+2, 6 h UTC ; les autres re´seaux de
production ayant des e´che´ances plus courtes.
Dans ce travail de the`se, nous nous concentrerons sur deux sous-domaines du domaine
couvert par AROME, incluant les massifs des Pyre´ne´es et des Alpes franc¸aises ; ils sont
repre´sente´s en rouge sur la Fig. 2.7.
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2.4.1.2 Apports potentiels d’AROME pour la me´te´orologie de montagne et
la nivologie
AROME a initialement e´te´ de´veloppe´ a` Me´te´o-France pour ame´liorer la pre´vision
d’e´ve`nements convectifs, tels que les orages violents. Avec sa re´solution kilome´trique et
sa physique non-hydrostatique, le mode`le re´sout en effet explicitement la formation des
nuages convectifs et des pre´cipitations en re´sultant. En particulier, l’apport d’AROME
en termes de localisation des pre´cipitations intenses lors des e´pisodes ce´venols a e´te´
montre´ par Vincendon et al. (2011). Ces e´pisodes, qui se produisent fre´quemment a`
l’automne sur le pourtour me´diterrane´en, re´sultent du transport de l’air chaud et humide
pre´sent au-dessus de la mer Me´diterrane´e vers les terres. Les premiers reliefs des Ce´vennes
produisent un forc¸age orographique qui de´clenche ou accentue la convection, donnant
des pre´cipitations intenses et causant des crues rapides et de´vastatrices (Ducrocq et al.,
2013).
Outre sa re´solution effective de la convection, la physique non-hydrostatique d’AROME
est particulie`rement inte´ressante en zones de montagne, car elle lui permet de simuler
les de´placements verticaux des masses d’air force´s par la topographie. Mais parmi les
facteurs atmosphe´riques de variabilite´ du manteau neigeux en montagne e´nume´re´s en
Sect. 1.1, lesquels peut-on espe´rer simuler avec AROME ?
• Tout d’abord, la re´solution horizontale a` 2.5 km offre une repre´sentation relative-
ment re´aliste du relief avec valle´es et sommets (Fig. 2.7), permettant de simuler les
contournements du relief, ascendances et blocages orographiques (Sect. 1.1.1.2).
On peut notamment s’attendre a` une plus grande variabilite´ spatiale des pre´cipitations
au sein d’un meˆme massif, et donc a` une meilleure repre´sentation des situations
me´te´orologiques ou` SAFRAN est pris en de´faut (Sect. 2.3.3), telles que les retours
d’Est dans le Queyras ou les effets de blocage orographique dans les Pyre´ne´es.
• Du fait de sa re´solution horizontale, une plus grande finesse intra-massif est aussi
a` attendre en termes de limite pluie-neige, de meˆme qu’une plus grande variabi-
lite´ intra-massif de la couverture nuageuse, et donc des rayonnements incidents.
On peut e´galement supposer des ame´liorations en termes de simulation du vent
proche du sol, qui controˆle les flux turbulents en surface du manteau neigeux
(Sect. 1.1.2.2). Le vent est une variable pre´sentant une de´pendance tre`s marque´e
a` la topographie locale : une re´solution de 2.5 km ne permet pas de repre´senter
ces fortes variations spatiales, mais peut fournir un vent moyen plus re´aliste que
celui fourni a` l’e´chelle d’un massif entier par SAFRAN.
• En revanche, les effets de la configuration topographique environnante sur les
rayonnements (Fig. 1.5) sont exclus, car a` re´solution horizontale kilome´trique, les
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pentes simule´es sont faibles. De meˆme, a` cette e´chelle, les effets locaux du vent sur
le de´poˆt de la neige tombante (Sect. 1.1.1.2) et sa redistribution (Sect. 1.1.2.1)
sont des phe´nome`nes sous-maille non mode´lise´s.
• Enfin, le sche´ma de microphysique nuageuse d’AROME permet de simuler des
processus tels que le givrage des flocons de neige donnant de la neige roule´e
(Sect. 1.1.1.1) ou l’effet seeder-feeder (Fig. 1.3), et donc a` terme d’ame´liorer la
distribution spatiale des pre´cipitations en montagne.
L’ensemble de ces apports potentiels d’AROME pour la pre´vision me´te´orologique en
montagne en font un candidat pertinent pour alimenter des simulations distribue´es du
manteau neigeux en terrain complexe. Il convient dore´navant de ve´rifier la qualite´ de ces
pre´visions et d’e´valuer leur inte´reˆt en forc¸age atmosphe´rique de Crocus.
2.4.2 Evaluation des pre´visions me´te´orologiques d’AROME en
montagne
Les performances du mode`le AROME en zones de montagnes ont fait l’objet d’e´valuations
re´centes dans les Alpes franc¸aises. Des travaux pre´liminaires ont e´te´ mene´s sur les
pre´cipitations et l’humidite´ pre´vues par AROME. Dombrowski-Etchevers et al. (2013)
ont ainsi montre´ que les pre´visions de pre´cipitations par AROME e´taient le´ge`rement
supe´rieures a` celles issues du syste`me de re´analyse des pre´cipitations SPAZM (Gottardi
et al., 2012), le biais positif e´tant plus marque´ vis-a`-vis de SAFRAN, notamment dans les
Alpes du Nord. Le contenu inte´gre´ en vapeur d’eau (colonne d’eau pre´cipitable cumule´e)
pre´sente une sous-estimation d’environ 2 mm au-dessus de 1500 m par comparaison a`
des observations GPS. Cette grandeur est indicative de la capacite´ pre´cipitante d’une
masse d’air (Trzpit, 1980), qui est donc sous-estime´e en altitude par AROME. Sur cette
meˆme tranche d’altitude, l’humidite´ relative a` 2 m pre´sente quant a` elle une suresti-
mation d’environ 5% par rapport aux mesures de stations automatiques, avec un cycle
diurne mal repre´sente´.
Plus re´cemment, Vionnet et al. (2016) ont re´alise´ une e´valuation comple`te des
pre´visions d’AROME dans les Alpes franc¸aises en termes de variables me´te´orologiques
servant au forc¸age atmosphe´rique de Crocus : tempe´rature de l’air a` 2 m (T2m), humidite´
relative et spe´cifique a` 2 m (HR2m et Q2m), vitesse du vent a` 10 m (V10m), rayonnements
incidents solaire (SW↓) et infrarouge thermique (LW↓) et quantite´s de pre´cipitations.
Cette e´valuation a e´te´ re´alise´e par comparaison a` des mesures in-situ et aux re´analyses
de SAFRAN, et quantifie´e en termes de biais et d’e´cart-type des erreurs (STDE, pour
STandard Deviation Error en anglais). Ces scores sont calcule´s comme suit :












ou` Fi et Oi sont la pre´vision et l’observation d’indice i parmi N , nombre total
d’observations. Les re´sultats de cette e´valuation sont synthe´tise´s par le Tableau 2.1.
Ces re´sultats ont permis de mettre en e´vidence les caracte´ristiques d’AROME en
zones de montagne, et notamment d’identifier les biais syste´matiques de certaines va-
riables. De manie`re ge´ne´rale, les performances d’AROME s’ave`rent satisfaisantes, avec
en particulier un apport clair par rapport a` SAFRAN en termes de variabilite´ spatiale
des pre´cipitations en montagne. On peut donc envisager d’utiliser les pre´visions de ce
mode`le en forc¸age atmosphe´rique du mode`le de manteau neigeux Crocus. C’est l’objet
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2.4.3 De la simulation de l’e´volution saisonnie`re du manteau
neigeux a` la pre´vision d’e´ve`nements a` enjeu
Vionnet et al. (2016) ont e´value´ les simulations du manteau neigeux AROME-Crocus
distribue´es sur une grille de 2.5 km dans les Alpes franc¸aises par comparaison aux hau-
teurs de neige mesure´es par 79 stations : ils ont montre´ une surestimation importante
(biais = 40 cm, STDE = 50 cm), plus marque´e que SAFRAN-Crocus (biais = 18 cm,
STDE = 37 cm). Ces premiers scores laissent a` penser a` une de´gradation des scores
globaux en termes de hauteur de neige, mais il convient de garder a` l’esprit que le
nouveau forc¸age atmosphe´rique est constitue´ de pre´visions seules, a` la diffe´rence des si-
mulations de re´fe´rence alimente´es par des re´analyses SAFRAN inte´grant des observations
me´te´orologiques.
Il est donc ne´cessaire de pousser plus avant les investigations car la hauteur de
neige est une grandeur inte´grant l’ensemble des processus physiques affectant le man-
teau neigeux (accumulation, ablation, tassement...). L’apport potentiel d’AROME a` la
simulation du manteau neigeux en montagne sera donc d’abord e´tudie´ en de´tail sur les
massifs pyre´ne´ens a` l’e´chelle saisonnie`re (Chapitre 3). On tentera ainsi de de´terminer les
performances d’une mode´lisation AROME-Crocus en distinguant les processus physiques
affectant l’e´volution du manteau neigeux. On essayera e´galement d’identifier au mieux
sa valeur ajoute´e en termes de distribution spatiale du couvert neigeux. En se focalisant
toujours sur l’e´volution saisonnie`re du manteau neigeux, nous e´tudierons ensuite l’apport
de produits satellitaires de rayonnements incidents, de re´solution horizontale proche de
celle d’AROME, pour la mode´lisation du manteau neigeux en montagne (Chapitre 4).
Cette e´tude couvrira les Pyre´ne´es et les Alpes franc¸aises. Enfin, nous e´valuerons le po-
tentiel d’AROME-Crocus pour la pre´vision d’e´ve`nements nivo-me´te´orologiques a` enjeu,
que sont les pre´cipitations verglac¸antes formant une couche de glace en surface du
manteau neigeux dans les Pyre´ne´es (Chapitre 5). Ce phe´nome`ne est source de nom-
breux accidents en montagne. Nous montrerons donc en quoi un mode`le atmosphe´rique
me´so-e´chelle tel qu’AROME peut permettre de pre´voir ces e´ve`nements en exploitant sa
re´solution kilome´trique et son sche´ma de microphysique nuageuse. Nous verrons com-
ment de nouvelles imple´mentations dans le mode`le Crocus permettent d’utiliser ces nou-
velles informations atmosphe´riques pour mode´liser la formation de glace sur le manteau
neigeux.
L’ensemble de ces recherches devra nous permettre d’e´claircir les proble´matiques
suivantes :
1. Les simulations AROME-Crocus distribue´es pre´sentent-elles une valeur ajoute´e en
termes de variabilite´ spatiale et temporelle du manteau neigeux en montagne par
70 2.4. AROME-CROCUS
rapport a` l’approche par massif de SAFRAN-Crocus ?
2. Comment AROME-Crocus repre´sente-t-il les bilans de masse et d’e´nergie du man-
teau neigeux ?
3. Un forc¸age atmosphe´rique pour Crocus constitue´ de pre´visions d’AROME unique-
ment est-il suffisant ?
4. De nouveaux produits base´s sur des observations a` e´chelle kilome´trique peuvent-ils
contribuer a` ame´liorer les simulations du manteau neigeux ?
5. Peut-on exploiter les informations de microphysique nuageuse des mode`les me´so-
e´chelle pour la me´te´orologie de montagne et la nivologie ?
Deuxie`me partie
AROME-Crocus pour la pre´vision du
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3.1 Introduction [en franc¸ais]
Afin d’e´valuer l’apport d’AROME pour des simulations distribue´es du manteau nei-
geux en montagne, nous avons re´alise´ des simulations Crocus alimente´es par les pre´visions
ope´rationnelles d’AROME sur le domaine Pyre´ne´es (Fig. 2.7) a` une re´solution horizon-
tale de 2.5 km durant quatre anne´es conse´cutives (d’aouˆt 2010 a` juillet 2014). En effet,
il est ne´cessaire de conside´rer plusieurs saisons hivernales pour valider des simulations
du manteau neigeux, du fait de la tre`s grande variabilite´ inter-annuelle des conditions
nivologiques, qui peut aboutir a` des performances tre`s diffe´rentes des mode`les d’une
saison a` l’autre (Essery et al., 2013). Par ailleurs, les Pyre´ne´es constituent une chaˆıne de
montagnes particulie`rement adapte´e aux objectifs de l’e´tude. En effet, c’est une barrie`re
orographique e´troite entre la France et l’Espagne, qui s’e´tire de l’oce´an Atlantique a` la
mer Me´diterrane´e, avec de nombreux sommets culminant a` plus de 3000 m. Ces par-
ticularite´s topographiques et ge´ographiques impliquent une tre`s forte he´te´roge´ne´ite´ des
conditions climatiques et nivologiques.
L’e´valuation a e´te´ mene´e par comparaison avec plusieurs jeux de donne´es :
• des simulations Crocus alimente´es par des re´analyses SAFRAN interpole´es sur la
grille d’AROME selon la me´thode de´crite par Vionnet et al. (2012). Ces simulations
repre´sentent la re´fe´rence utilise´e pour l’analyse nivologique par Me´te´o-France. Elles
permettent donc de juger de la valeur ajoute´e d’une simulation distribue´e a` e´chelle
kilome´trique par rapport a` l’approche actuelle par classe topographique.
• des mesures in-situ de hauteur de neige en 83 postes (stations automatiques et
mesures manuelles aux stations de ski), de SWE en 20 stations automatiques et
de pre´cipitations en 28 pluviome`tres, tous situe´s en montagne et se´lectionne´s a`
partir d’un crite`re de diffe´rence d’altitude maximale entre la grille mode`le et l’alti-
tude re´elle du poste. Ces observations ponctuelles permettent d’e´valuer comment
les mode`les peuvent reproduire les conditions me´te´orologiques et nivologiques lo-
cales, de´pendantes de la situation ge´ographique et topographique du poste. Ces
mesures ponctuelles ne sont pas ne´cessairement repre´sentatives de la zone cou-
verte par le pixel de mode´lisation correspondant. Le grand nombre de postes uti-
lise´ atte´nue toutefois les proble`mes de non-repre´sentativite´. Comme e´voque´ en
Sect. 1.2, la hauteur de neige est une grandeur inte´grant l’ensemble des processus
physiques internes au manteau neigeux (accumulation, ablation, tassement...). Le
SWE inte`gre seulement les processus d’accumulation et d’ablation. Afin de dis-
tinguer au mieux comment les simulations repre´sentent chacun de ces processus,
nous avons e´galement conside´re´ les variations journalie`res de hauteur de neige et
de SWE. Par ailleurs, le rapport entre SWE et hauteur de neige a permis d’e´tudier
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la densite´ moyenne du manteau neigeux.
• des images MODIS journalie`res de fraction de couverture neigeuse (Klein and
Stroeve, 2002), a` re´solution horizontale de 500 m, interpole´es sur la grille d’AROME.
La comparaison aux simulations AROME-Crocus et SAFRAN-Crocus a permis de
juger de l’ade´quation de la distribution spatiale de la neige au sol, sans pre´juger
de sa quantite´.
L’e´valuation aux postes a e´te´ mene´e a` l’aide des me´triques classiques de validation
que sont le biais et l’e´cart-type des erreurs STDE (Sect. 2.4.2), ce dernier quantifiant
la dispersion des erreurs autour du biais moyen. Les variations journalie`res de hauteur
de neige et les pre´cipitations ont e´te´ traite´es par distributions cate´gorielles, et un score
cate´goriel associe´, l’ETS (Equitable Threat Score ; Nurmi, 2003). Afin de quantifier
l’ade´quation spatiale des e´tendues enneige´es simule´es et observe´es par MODIS, nous
avons utilise´ deux me´triques de similarite´ : l’indice de Jaccard et l’ASSD (Average Sym-
metric Surface Distance). Le calcul de ces deux me´triques est sche´matise´ en Fig. 3.1.
L’indice de Jaccard des surfaces A et B correspond a` la surface de leur intersection
(surface verte) divise´e par la surface de leur union (somme des surfaces bleues, vertes et
jaunes) : il traduit donc le recouvrement des surfaces A et B puisqu’il vaut 0 en l’absence
de recouvrement, et il vaut 1 quand A=B. L’ASSD correspond a` une distance moyenne
entre les contours des deux surfaces (soit sche´matiquement une moyenne des fle`ches
repre´sente´es). Il vaut 0 quand A=B, mais n’est pas borne´ par un maximum.
Figure 3.1 – Repre´sentation sche´matique du calcul de l’indice de Jaccard et de l’ASSD
de deux surfaces A et B.
L’ensemble des re´sultats de cette e´valuation et les analyses associe´es sont donne´s ci-
apre`s dans la retranscription d’un article en anglais. Elle est comple´te´e en Sect. 3.7 par la
perspective d’utilisation des bilans de masse glaciaires pour valider les pre´cipitations hi-
vernales simule´es par les mode`les en haute-altitude. La Section 3.8 propose une synthe`se
des principales conclusions du chapitre.
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Article : Snowpack modelling in the Pyrenees driven
by kilometric resolution meteorological forecasts
Cette section correspond a` l’article suivant, publie´ dans The Cryosphere :
Que´no, L., Vionnet, V., Dombrowski-Etchevers, I., Lafaysse, M., Dumont, M., and
Karbou, F.: Snowpack modelling in the Pyrenees driven by kilometric-resolution meteo-
rological forecasts, The Cryosphere, 10, 1571–1589, doi:10.5194/tc-10-1571-2016, 2016
Abstract
Distributed snowpack simulations in the French and Spanish Pyrenees are carried
out using the detailed snowpack model Crocus driven by the Numerical Weather Pre-
diction system AROME at 2.5 km grid spacing, during four consecutive winters, from
2010 to 2014. The aim of this study is to assess the benefits of a kilometric resolution
atmospheric forcing to a snowpack model for describing the spatial variability of the
seasonal snow cover over a mountain range. The evaluation is performed by compari-
sons to ground-based measurements of the snow depth, the snow water equivalent and
precipitations, to satellite snow cover images and to snowpack simulations driven by the
SAFRAN analysis system. Snow depths simulated by AROME–Crocus exhibit an overall
positive bias, particularly marked over the first summits near the Atlantic Ocean. The
simulation of mesoscale orographic effects by AROME gives a realistic regional snowpack
variability, unlike SAFRAN–Crocus. The categorical study of daily snow depth variations
gives a differentiated perspective of accumulation and ablation processes. Both models
underestimate strong snow accumulations and strong snow depth decreases, which is
mainly due to the non-simulated wind-induced erosion, the underestimation of strong
melting and an insufficient settling after snowfalls. The problematic assimilation of pre-
cipitation gauge measurements is also emphasized, which raises the issue of a need for
a dedicated analysis to complement the benefits of AROME kilometric resolution and
dynamical behaviour in mountainous terrain.
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3.2 Introduction
A major challenge in seasonal snow cover studies in mountainous terrain is to take
into account the high spatial variability of the snowpack, since it affects many phenomena
in mountains. In particular, it is of prime importance for avalanche hazard forecasting
or mountain hydrology. The snow cover heterogeneous distribution is indeed the main
factor controlling the runoff during the melting season (Anderton et al., 2002), as well as
an essential factor of avalanche formation (Schweizer et al., 2003). The seasonal snow
heterogeneity also strongly affects the alpine tundra plant life (Jonas et al., 2008b), as
well as the alpine wildlife (Jonas et al., 2008a).
The spatial variability of the snowpack is observed at different scales and is mainly
caused by the spatial variability of atmospheric conditions, on the same range of scales.
The regional climate determines the main synoptic weather patterns which contribute
to the snow cover build up. Within a mountain range and at a given elevation, the
snowpack spatial variability is caused by the amount of local exposure to synoptic flows
bringing snowfall. Additionally, the atmospheric conditions at the surface vary following
the local topography, e.g. the elevation influences temperatures, precipitation phase and
radiations, and slope and aspect have an influence on incoming solar radiations. At a
smaller scale (less than 100m), processes like wind-induced erosion (Pomeroy and Gray,
1995), avalanches (Schweizer et al., 2003) or preferential deposition of snowfall on the
leeward slopes (Lehning et al., 2008), play a decisive role on the snow distribution (e.g.
Mott et al., 2010).
The description of the snowpack variability through snowpack modelling is thus highly
dependent on the spatial resolution of the atmospheric forcing. This variability is currently
represented by classes of elevation, slope and aspect at a scale of about 1000 km2 for
operational avalanche hazard forecasting in French mountainous areas. The detailed
snowpack model SURFEX/ISBA/Crocus (Vionnet et al., 2012), mentioned as Crocus
hereafter, is used within the SAFRAN–SURFEX/ISBA/ Crocus–MEPRA model chain
(Durand et al., 1999; Lafaysse et al., 2013). The meteorological analysis and forecasting
system SAFRAN (Syste`me d’Analyse Fournissant des Renseignements Atmosphe´riques
a` la Neige ; Analysis System Providing Atmospheric Information to Snow ; Durand et al.,
1993) provides relevant meteorological parameters affecting the snowpack evolution, with
a dependence on the elevation within mountain ranges, so called ”massifs”, assumed to
be homogeneous from a meteorological viewpoint. SAFRAN was also used in many other
applications such as a climatology of the snow cover in the French Alps from 1958 to
2005 (Durand et al., 2009a,b).
The atmospheric forcing of snowpack models for distributed simulations (i.e. on a
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regular grid) has been recently the object of many studies, building on the development
of NWP (Numerical Weather Prediction) models of increasing resolution. Bellaire et al.
(2011, 2013) performed snowpack simulations in Canada with the detailed snow cover
model SNOWPACK (Bartelt and Lehning, 2002), driven by the 15 km resolution regional
NWP model GEM15 (Mailhot et al., 2006), with a view to avalanche hazard forecas-
ting. They highlighted that distributed snow cover simulations driven by NWP systems
would be highly beneficial in areas with few snow cover observations. For snowpack
simulations in mountainous terrain, kilometric atmospheric information allows to cap-
ture an important part of the intra-massif snowpack variability. Such simulations were
performed by Bellaire et al. (2014) in New-Zealand for avalanche hazard forecasting,
driving SNOWPACK by the NWP model ARPS (Advanced Regional Prediction System,
Xue et al., 2000) at a 3 km and 1 km horizontal resolution. This study shows better
results in terms of snowfall for the highest resolution forcing over a 10 days snowy per-
iod. Horton et al. (2015) demonstrated the benefits of forcing SNOWPACK with the
2.5 km resolution NWP model GEM-LAM (Erfani et al., 2005) for specific studies of
snowpack stability (surface hoar layers formation). Schirmer and Jamieson (2015) ap-
plied the same chain of models GEM-LAM/SNOWPACK in the mountains of western
Canada and north-western USA, with a focus on winter precipitation, and showed that
the kilometric resolution NWP system performed better than GEM15 (15 km) and a pre-
cipitation analysis system, particularly in terms of snowfall quantitative distribution. The
snowpack variability can also be simulated at scales of tens of meters, using adequate
snowpack-atmosphere coupled models. Vionnet et al. (2014) used the coupled system
Meso-NH/Crocus to study wind-induced erosion of the snowpack, at a 50 m horizontal
resolution ; and Mott et al. (2014) used the atmospheric model ARPS at a 75 m hori-
zontal resolution for studying the orographic effects on snow deposition patterns. Such
simulations can only be made on very limited areas, due to obvious computing limita-
tions, and cannot currently be applied to operational issues such as avalanche hazard
forecasting or mountain hydrology.
The aim of the present study is to simulate the snowpack variability within a whole
mountainous chain. Consequently, kilometric snowpack simulations offer a promising
compromise between spatial resolution and computational time. AROME (Application
of Research to Operations at MEsoscale, Seity et al., 2011) is a 2.5 km resolution NWP
model, operational over France since December 2008. Its kilometric resolution over the
French mountains offers an alternative to the forcing of Crocus by SAFRAN, at higher
resolution, but without a dedicated analysis system. AROME has been preliminarily eva-
luated in mountainous terrain by Dombrowski-Etchevers et al. (2013) and Vionnet et al.
(2016), who showed its good performance for mountain weather forecast in the French
80 3.3. STUDY AREA AND PERIOD
Alps. Vionnet et al. (2016) discussed the potential of AROME–Crocus for snowpack mo-
delling in the French Alps. They illustrated the realistic representation of the intra-massif
spatial variability of the snowpack for this region, although the improved resolution does
not compensate for the lack of a dedicated analysis system. Subsequently, this paper
proposes to expand the study to the French and Spanish Pyrenees, whose climate differs
from that of the Alps as these mountains are subjected to the influence of both Atlan-
tic Ocean and Mediterranean Sea. We also refine the analysis of snowpack simulations,
using categorical scores to separate the different physical processes.
The organization of the paper is as follows. In section 3.3, we introduce briefly
the geographical and climate characteristics of the study area and period. Section 3.4
describes the snowpack model Crocus ; then, the atmospheric forcing from NWP model
AROME at kilometric resolution, and the forcing from SAFRAN reanalysis ; finally, the
observations dataset and verification methods. Section 3.5 details the results following
three main axes : (i) global scores and spatial distribution of snow depth (SD) ; (ii)
daily snow depth variations and winter precipitation ; and (iii) comparison to snow water
equivalent (SWE) scores and study of bulk snowpack density. These results are discussed
in section 3.6, with concluding remarks and outlooks.
3.3 Study area and period
This study focusses on the Pyrenees (Fig. 3.2), the natural border which separates
France from Spain, from the Atlantic Ocean to the Mediterranean Sea. Many summits,
especially in its central part, exceed 3000 m.a.s.l. with a maximum at the Aneto Peak in
Spain with 3404 m.a.s.l. Our domain of study covers France, Andorra and Spain, from
41.6◦ N to 43.6◦ N latitude and from -2.5◦ E to 3.5◦ E longitude (approximately 500
km x 220 km).
The Pyrenean climate, in its western part, is strongly influenced by the proximity
of the Atlantic Ocean and therefore mostly exposed to westerly winds. This influence
abating in the eastern Pyrenees. Hence, most winter precipitations, controlling the snow
cover distribution, are due to South-West to North-West flows (e.g. Buisan et al., 2015;
Durand et al., 2012; Maris et al., 2009; Vada et al., 2013). They generate a strong
West-East gradient of decreasing precipitation, leading to a similar gradient of mean
snow depth and of number of days with snow on the ground (Maris et al., 2009). A
North-South gradient of snow quantities (with more snow on the Northern side) is due
to warmer and drier conditions in Spain than in France, largely associated to a frequent
northerly Foehn effect in Spain (Lo´pez-Moreno et al., 2009). Following Maris et al.
(2009), we defined three climatic regions : western Pyrenees, under the direct influence
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of the Atlantic Ocean, central Pyrenees, with a more continental climate, and eastern
Pyrenees, under the Mediterranean influence (Fig. 3.2).
Figure 3.2 – Location of measurement stations in the Pyrenees : SD and precipitation
(red circles), SD and SWE (blue circles), SD only (black circles). Backgroung map :
AROME topography (years 2010/2012). SAFRAN massifs delimited (black line), national
borders (bold black line) and climatic regions (bold orange line). SAFRAN massifs names
in caption.
The study period goes from August 2010 to July 2014. Because of the inter-annual
variability of winter conditions, several years are necessary to assess snow models with
significance (Essery et al., 2013). Moreover, the 2010/2014 period covers four very
contrasted winters. Winter 2010/2011 was rather dry, hence a deficit of snow in the
Pyrenees (with respect to the climate normal), despite early snowfall in November.
Winter 2011/2012, also dry, saw a deficit of snow, especially on the Spanish slopes
(Vada et al., 2013; Gascoin et al., 2015). In contrast, winter 2012/2013 was very cold
and wet, breaking a 40 year old record of snowfall and snow depth, particularly in the
French Pyrenees. Winter 2013/2014 was also characterized by a much higher level of
snow than normal, due to a lot of precipitation, despite warmer conditions.
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3.4 Data and methods
3.4.1 Snowpack model
Snowpack simulations were carried out using the detailed snow cover model Crocus
(Brun et al., 1992; Vionnet et al., 2012) coupled with the ISBA land surface model
within the SURFEX (EXternalized SURFace) simulation platform (Masson et al., 2013).
SURFEX/ISBA/Crocus models the evolution of the physical properties of the snowpack,
its stratigraphy (with a user-defined maximum number of layers, 50 in this study) and
the underlying ground, under given meteorological forcing data. The model is used here
in an oﬄine mode (i.e. not fully coupled to atmospheric simulations), with prescribed
atmospheric forcing described in section 3.4.2. Snowpack simulations were performed
over the domain defined in section 3.3 (Fig. 3.2), on a regular 0.025◦ grid, from 1
August 2010 to 31 July 2014, with a 15 minutes internal time step.
Soil properties were obtained from the HSWD 1 km resolution database for soil
texture (FAO/IIASA/ISRIC/ISS-CAS/JRC, 2012). Aspect and slope are not taken into
account for incoming solar radiations, since the 2.5 km resolution topography can hardly
represent the local orography of observation stations. As observations are collected in
open fields, the interactions with the vegetation and the parameterization of fractional
snow cover are not activated within the SURFEX scheme. Wind-induced snow transport
is not simulated.
3.4.2 Atmospheric forcing
Crocus requires the following atmospheric forcings : reference level temperature and
specific humidity (usually 2 m above ground), wind speed (usually 10 m above ground),
incoming shortwave and longwave radiations, solid and liquid precipitation. Two different
forcings were used : one generated from the AROME NWP system (Seity et al., 2011)
operational forecasts and the other one from the SAFRAN reanalyses (Durand et al.,
1993, 2009b). These forcings are described hereafter.
3.4.2.1 AROME : kilometric resolution NWP system
AROME is the high resolution NWP system at Me´te´o-France (Seity et al., 2011). Its
2.5 km horizontal resolution (upgraded to 1.3 km in 2015, Brousseau et al., 2016) makes
it of particular interest for forecasting intense events (like convective rains) and small
scale processes in alpine terrain, such as orographic precipitations or Foehn effects, thanks
to a realistic description of the topography. AROME is a spectral and non-hydrostatic
model, which combines the physical package of the research model Meso-NH (Lafore
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et al., 1998) with the dynamical core of the non-hydrostatic version of the limited area
NWP ALADIN model (Bubnova´ et al., 1995). A detailed description of the physics
and data assimilation schemes can be found in Seity et al. (2011). In particular, the
precipitation phase is derived from the cloud microphysical scheme.
The implementation of AROME as an operational system is made through thirty
hours forecasts at the 00 :00, 06 :00, 12 :00, and 18 :00 UTC nominal analysis times,
over a domain covering France. We use here the hourly forecasts issued from the 00 :00
UTC analysis time, from +6h to +29h , extracted on a regular latitude/longitude 0.025◦
grid to build a continuous forcing from 1 August 2010 to 31 July 2014 over the domain
of study.
Some changes in the operational configuration of AROME occurred during the four
years of simulations : the simulation domain was extended during summer 2012 with a
modification of the topographic database. The topography from Global 30 Arc-Second
Elevation Data Set (GTOPO30) was used in a low-resolution version (5 km) before
summer 2012, and at 30 Arc-Second (approximately 1 km) resolution afterwards, which
lead to a modification of the forcing files orography in the middle of our simulation
period.
3.4.2.2 SAFRAN : analysis system
The SAFRAN analysis system (Durand et al., 1993, 2009a,b) provides hourly at-
mospheric forcing data for each of the 23 massifs of the Pyrenees (Fig. 3.2). Within
each massif, the forcing is provided by 300 m altitude steps. SAFRAN reanalyses take
a preliminary guess from the global NWP model ARPEGE (from Me´te´o-France, 15 km
grid spacing guess projected on a 40 km grid), complemented by available observations
from automatic weather stations, manual observations carried out in the climatologi-
cal network and in ski resorts and atmospheric upper-level sounding. In particular, a
daily precipitation analysis is included, with a climatological guess depending on a daily
determination of the general weather pattern. This determination is based on a classi-
fication of nine weather patterns, defined by Meteo France mountain forecasters to be
representative of the main precipitating regimes of the Pyrenees. It is made following
the synoptic circulation, through the altitude of the 500 hPa geopotential level. The
precipitation phase is derived from a simple threshold of 1◦C air temperature at 2 m
above the ground. In this study, SAFRAN forcing was interpolated over the 0.025◦ grid
of the domain described in section 3.3, following the method described by Vionnet et al.
(2012).
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3.4.3 Evaluation dataset
The observational dataset contains snow depth (SD), snow water equivalent (SWE)
and precipitation measurements available in the Pyrenean SAFRAN massifs, both in
France and Spain. The SD observations consist of daily manual measurements at ski
resorts (at 6 UTC) and hourly automatic measurements by ultra-sonic sensors at high
altitude stations. Only the value at 6 UTC from the hourly record is used in this study.
The SWE measurements come from automatic stations with cosmic ray snow gauges
(Gottardi et al., 2013). Daily values are obtained through a 24h-median smoothing of
hourly measurements. Both SD and SWE data are independent (i.e. not assimilated in
SAFRAN–Crocus nor in AROME–Crocus). The 24h-cumulated precipitations measure-
ments are manually collected every day at ski resorts with precipitation gauges (at 6
UTC), without any correction. These data are assimilated in SAFRAN.
A criterion of altitude is then applied to select adequate stations. Only stations
with less than 150 meters elevation difference to the model topography are selected for
evaluation. Following this selection, 83 SD stations could be used in the whole Pyrenees,
amongst which, 20 stations with SWE measurements and 28 stations with precipitation
measurements (Fig. 3.3). 45 of them are located in France, 38 in Spain, 24 in the
western Pyrenees, 32 in the central Pyrenees and 17 in the eastern Pyrenees (Fig. 3.2).
These stations are all between 1000 m.a.s.l. and 2600 m.a.s.l. The altitude distribution is
represented in Fig. 3.3. The mean altitude, weighted by the number of SD observations,
is 2007 m.a.s.l. The spatial coverage of the domain can be considered representative
(observations are available for all massifs), excepting the southern foothills with no data.
Figure 3.3 – Altitude distribution of all SD stations (black), precipitation gauges (red)
and SWE stations (blue).
MODIS daily fractional snow cover images (MOD10A1, Klein and Stroeve, 2002) at
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0.005◦ resolution are used to evaluate the ability of snowpack simulations to reproduce
the spatial variability of snow cover in the Pyrenees. They are projected to a 0.025◦
grid using a nearest-neighbour interpolation method, for systematic comparison to snow
cover simulations.
3.4.4 Evaluation methods
AROME–Crocus snowpack simulations were evaluated in terms of SD and SWE from
October 1 to June 30 over the period 2010/2014. SAFRAN–Crocus simulations were
evaluated in a similar manner. Two error metrics were used : the bias and the Standard
Deviation Error (STDE, which represents the temporal and spatial dispersion around the
bias).
A complementary evaluation was carried out in terms of daily snow depth variations.
This additional metrics allows to avoid cumulative errors which occur during winter, and
to offer another view on precipitation forecast as well as the simulation of settling and
ablation processes. The daily Snow Depth variation ∆SDn is defined for day n as :
∆SDn = SDn − SDn−1 (3.1)
∆SD categories are defined according to the decrease or increase of SD, and allow
to study categorical distribution, sums and scores, in a similar way as Schirmer and
Jamieson (2015) in their study of winter precipitations. Daily Snow Water Equivalent
variation (∆SWE) is also defined in the same way.
Based on 2x2 contingency tables (Table 3.1), the Equitable Threat Score (ETS,
defined by Nurmi, 2003) was used to study daily variations. The ETS is a score commonly
used for precipitation forecast evaluation (e.g. Be´lair et al., 2009). It was used here for the
purpose of comparison with the findings of Schirmer and Jamieson (2015). It measures
the proportion of correct ”yes”-events amongst all events, except correct rejections (the
forecast skill does not consider ”no”-events, much more frequent than ”yes”-events) :
ETS = HI −HIrdm
HI + FA+MI −HIrdm (3.2)
and taking into account chance hits :
HIrdm =
(HI + FA)(HI +MI)
N
(3.3)
where N = HI + FA+MI + CR is the total number of observations. It ranges from
-1/3 to 1, where 0 means no skill and 1 means perfect score.
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Table 3.1 – 2x2 contingency table
OY ON
FY HI (hits) FA (false alarms)
FN MI (misses) CR (correct rejections)
OY = Observed Yes ; ON = Observed No
FY = Forecast Yes ; FN = Forecast No
The Jaccard index (J) and the Average Symmetric Surface Distance (ASSD) are
two similarity metrics which were used to compare simulated and remotely sensed snow
covered areas. They were calculated with the Python medpy.metric.binary program from
the MedPy package. They were applied to simulated and observed binary snow covered
maps on the same grid. If A and B represent the simulated and the observed snow cover
domain, respectively, J is the number of pixels that are snow covered in both A and B
divided by the total number of pixels in the union of A and B :
J = |A ∩B||A ∪B| (3.4)
J is thus dependent on the whole snow covered area. It ranges from 0 to 1, where 0
means no overlap of A and B surfaces, and 1 means A = B. The ASSD is complementary
to J since it evaluates a mean distance between the boundaries of the two surfaces. It
is based on the Modified Directed Hausdorff Distance between boundaries LA and LB,






where d(a, LB) is the Euclidean distance between point a and the closest point of
boundary LB :
d(a, LB) = inf
b∈LB
||a− b|| (3.6)
The MDHD is a directed distance, used by Sirguey (2009) for snow patterns matching.
The ASSD is its symmetrised version :
ASSD(A,B) = MDHD(A,B) +MDHD(B,A)2 (3.7)
It ranges from 0 to +∞, where 0 means LA = LB. In practice, the maximum value is
the highest possible distance between two points of the domain.
Binary maps are built using a 20 kg m−2 SWE threshold for simulations and a 50%
snow fraction threshold for satellite data. The metrics are calculated only when the cloud
fraction on the domain is less than 10% and the snow cover represents at least 10 pixels
CHAPITRE 3. EVALUATION PLURI-ANNUELLE 87
in MODIS images interpolated on AROME grid (the size of a pixel is 0.025◦ x 0.025◦,
i.e. approximately 6.25 km2).
3.5 Results
3.5.1 Evaluation of simulated snow depth
3.5.1.1 Global scores for the winter season
Table 3.2 summarizes error statistics for snow depth during the whole period of study.
The number of stations available varies from year to year (from 62 to 79) because of
modifications in the model topography and missing data. Scores were also computed for
a constant number of stations (restricted to 46, not shown), and showed that the annual
variability of the number of stations does not impact the results and the analysis exposed
hereafter. These scores show a global overestimation of snow depth by AROME–Crocus
with an overall bias of + 55 cm, while the overall bias of SAFRAN–Crocus is + 22 cm.
The overall STDE reaches 70 cm for AROME–Crocus, against 57 cm for SAFRAN–
Crocus. The errors are rather high for both models and some elements of explanation
will be given in the next sections.
For both models, the highest STDEs are found for winters 2012/2013 and 2013/2014,
two very snowy winters. In terms of spatial distribution, the positive bias and STDE
decrease from West to East for AROME–Crocus, with notable errors in the western
zone. In the eastern zone, AROME–Crocus and SAFRAN–Crocus STDEs are equiva-
lent. AROME–Crocus scores are equivalent in France and Spain, while SAFRAN–Crocus
behaves slightly better in France, probably due to a higher number of observations as-
similated by the model. As regard to altitude, biases are constant for SAFRAN–Crocus
and decrease for AROME–Crocus, which implies a higher relative bias in the [1000 m,
1800 m[ range.
Figure 3.4 shows scores for each station over the whole period of study. Almost all
stations show an overestimation of snow depth, particularly for AROME–Crocus with
extreme positive biases on the Atlantic foothills. The 3 highest biases for AROME–
Crocus are given by the following three stations : Isaba El Ferial (+ 188 cm ; massif of
Navarra, western Pyrenees, Spain), Arette La Pierre Saint Martin (+ 209 cm ; massif
of Pays-Basque, western Pyrenees, France), Soum Couy Nivoˆse (+ 229 cm ; massif of
Aspe-Ossau, western Pyrenees, France), all located in the vicinity of the Pic d’Anie,
the first summit above 2500 m.a.s.l. close to the Atlantic Ocean. These 3 stations also
show a very high STDE (higher than 1 m). The 2 next highest biases are located in the
North-West foothills : Gourette (+ 135 cm ; massif of Aspe-Ossau, western Pyrenees,
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Table 3.2 – Scores (bias and STDE) for simulated snow depth against observations in
the Pyrenees for winters 2010/2011 to 2013/2014
stations N mean obs. (cm) bias (cm) STDE (cm)
AROME SAFRAN AROME SAFRAN
2010-2014 83 47169 70 55 22 70 57
2010-2011 63 10445 48 57 20 55 42
2011-2012 62 10401 39 43 16 52 44
2012-2013 79 14281 103 52 17 77 65
2013-2014 67 12042 76 65 37 85 64
West 27 14393 83 65 17 84 54
Center 35 21865 72 57 28 64 55
East 21 10911 50 36 18 58 63
France 45 22491 76 56 17 75 50
Spain 38 24678 65 53 28 66 62
[1000m,1800m[ 29 11975 48 66 25 71 43
[1800m,2200m[ 33 19164 76 46 17 72 61
[2200m,2600m[ 21 16030 80 57 27 66 61
France) and Hautacam (+ 154 cm ; massif of Haute-Bigorre, western Pyrenees, France).
This region is particularly exposed to W-NW flows due to its proximity to the Atlantic
Ocean. There is thus an excessive orographic blocking on these first peaks by AROME.
Except for these stations, biases and STDEs are more homogeneous in the rest of the
Pyrenees.
Figure 3.4 – Snow depth bias (left) and STDE (right) by station for AROME–Crocus
(up) and SAFRAN–Crocus (down), 2010/2014
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3.5.1.2 Focus on winter 2011/2012
Winter 2011/2012 was characterized by a deficient snowpack in the Spanish Pyrenees,
due to dry and warm weather in the Southern side of the chain (Vada et al., 2013). It was
also characterized by a strong contrast between the French and the Spanish sides of the
Pyrenees : even if the French Pyrenees exhibited a deficit of snow for most of the winter
(with respect to the climate normal), the first half of February 2012 was exceptionally
cold and snowy in France. The Spanish Pyrenees were far less prone to snowfalls, due
to the northern flow. This asymmetry (and the ensuing fall in the Spanish hydropower
production in springtime) was highlighted in terms of snow cover duration in Gascoin
et al. (2015). Hereafter are shown the added value of AROME high-resolution forcing for
simulating a particular meteorological contrast due to the topography, and the resulting
snow cover distribution.
Figure 3.5 – Top : snow cover fraction on 22 February 2012, from MO10A1 images
(0.005◦ resolution). Bottom : SWE simulations by AROME–Crocus and SAFRAN–
Crocus, same date. SAFRAN–Crocus simulations are only defined within SAFRAN mas-
sifs.
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Figure 3.5 gives an overview of the snow cover simulated by AROME–Crocus and
SAFRAN–Crocus (values of SWE higher than 20 kg m−2), compared to MODIS frac-
tional snow cover images, on 22 February 2012. This date (selected because of clear
sky conditions) is close to the end of the intense cold and snowy events in the French
Pyrenees, corresponding to a maximum contrast between both sides of the Pyrenees.
This contrast appears clearly on MODIS snow cover image, where snow is only present
on the highest summits of the Spanish Pyrenees, on the border ridge ; while snow covers
most of the French Pyrenean massifs and Val d’Aran (in Spain, but in the Northern side
of the Pyrenean highest ridge). The absence of snow in the Spanish Pyrenean foothills
is particularly well represented in the AROME–Crocus simulation, and the snow cover
distribution matches observations. On the contrary, SAFRAN–Crocus simulation exhibits
a rather homogeneous snow cover in Spanish massifs (despite still lower quantities than
in the French Pyrenees). The snow cover spatial distribution, and particularly the snow
deficit in the Spanish Pyrenees, is thus better simulated by AROME–Crocus.
This improvement in terms of snow cover may be attributed to AROME dynamical
behaviour in complex topographies. Vada et al. (2013) showed that the snowfall deficit in
2011/2012 was more sensitive at Spanish stations exposed to South flows, while Spanish
stations more exposed to North flows exhibited a lower negative anomaly. The snowpack
was mainly constituted by N-NW flows during this season, which is confirmed by a study
of SAFRAN weather patterns. We cumulated all snowfalls (from SAFRAN outputs)
which occurred on the studied domain between 1 October 2011 and 22 February 2012
(date studied in Fig. 3.5). 67% of the cumulated snowfall fell during days of North to
North-West flows, which correspond to two synoptic patterns : a minimum geopotential
in the Genoa gulf and a maximum in Ireland, associated to N and NW flows (38%) ; and
disturbed NW flow with strong geopotential gradient, implying strong precipitations on
the NW French Pyrenees and a Foehn effect in Spain (29%). During the four winters
2010/2014, these synoptic conditions constituted 45% of total snowfalls. In contrast,
only 4% of total snow quantities fell during days of South to South-West flows (against
14% over the period 2010/2014).
The behaviour of both forcing models in such specific synoptic conditions is of par-
ticular interest. Snowfalls from AROME and SAFRAN were cumulated from 1 October
2011 to 22 February 2012. They are represented in Fig. 3.6 along a NW/SE cross section,
as well as cumulated positive ∆SWE from measurements of three stations close to the
transect. Orographic blocking is visible on the windward sides, with a maximum snowfall
immediately upstream of the highest summit whereas a Foehn effect in Spain implies
a drastic drop of snowfalls immediately behind the highest ridge. The orographic shield
of the Haute-Bigorre first high summits leads to fewer snowfall than upstream for the
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Figure 3.6 – Cross section of cumulated snowfall from 1 October 2011 to 22 February
2012 for AROME forecasts (blue) and SAFRAN reanalysis (red), with topography plot-
ted on the right axis in grey. Cumulated positive ∆SWE from measurements of three
stations close to the transect are represented with black dots ; their actual altitude is
represented with black stars. The locations of the transect (red) and stations (blue stars)
are given on the upper right map.
same altitude (approximately four times less). This windward/leeward distinction within
a massif is not simulated by SAFRAN, since two points at the same altitude and within
the same massif get the same amount of snowfall. The difference between both for-
cings is marked at Esera (Spanish massif), where the orographic shield and resulting dry
weather is not enough represented by SAFRAN, compared to AROME. Such differences
are even more marked when filtering only cumulated snowfalls occuring by N-NW flows
(not shown). AROME simulations are in good agreement with the two Spanish stations,
which are located at an altitude close to the model’s topography. SAFRAN snowfalls
are too low at the station closest to the border, but in good agreement at the second
Spanish station. Observations for France are in better agreement with AROME than with
SAFRAN, but still higher than both simulations. This may be due to the difference of
altitude with the models. This study emphasizes the added value of AROME dynamics,
which allow to better take into account mesoscale orographic effects.
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3.5.1.3 Snow cover distribution
The comparison between AROME–Crocus, SAFRAN–Crocus and MODIS snow co-
ver distribution is extended to two entire winters : 2011/2012 (characterized by an
average deficit of snow) and 2012/2013 (extremely high amount of snow). Table 3.3
summarizes two metrics (ASSD and Jaccard index) that evaluate the match of simulated
and observed snow covers in different domains. AROME–Crocus scores are better than
SAFRAN–Crocus scores for the whole Pyrenees (higher Jaccard index and lower ASSD
for both seasons). This is also true for the Spanish, central and eastern domains, whereas
scores are equivalent for France. SAFRAN–Crocus performs better in the western Pyre-
nees. The seasonal evolution of scores over this domain (not shown) indicates that both
models have equivalent skills during the accumulation season, while SAFRAN–Crocus
performs better during the melting season. This result is consistent with the results of
section 3.5.1.1 : AROME–Crocus strongly overestimates snow quantities in the western
Pyrenees, which results in a later presence of snow on the ground in the Springtime.
Table 3.3 – Seasonal means of daily Jaccard index and ASSD for simulated snow cover
distribution against MODIS observations in the Pyrenees for winters 2011/2012 and
2012/2013. The best scores are given in bold.
year domain N Jaccard index ASSD (pix )
AROME SAFRAN AROME SAFRAN
2011-2012 all 57 0.47 0.40 1.34 1.64
France 57 0.51 0.55 0.91 0.76
Spain 56 0.42 0.28 1.27 1.88
West 56 0.45 0.48 1.34 1.04
Center 57 0.51 0.39 1.08 1.64
East 56 0.42 0.31 1.27 1.98
2012-2013 all 39 0.40 0.36 1.73 2.00
France 39 0.44 0.44 1.52 1.61
Spain 35 0.39 0.32 1.52 2.05
West 37 0.43 0.45 1.36 1.12
Center 38 0.43 0.37 1.31 1.66
East 26 0.42 0.32 1.37 1.75
Figure 3.7 shows the evolution of daily ASSD and Jaccard index for winter 2011/2012
over the whole Pyrenees (within SAFRAN massifs). Both scores attest that AROME–
Crocus improves the representation of the spatial snow cover distribution compared to
SAFRAN–Crocus until late March. SAFRAN–Crocus shows a slightly better agreement
than AROME–Crocus after late March, i.e. at the beginning of the melting season due
to the overestimation of snow quantities by AROME–Crocus. On 22 February 2012 (date
studied in the previous section, Fig. 3.5), J = 0.61 and ASSD = 1.22 pixels for AROME–
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Crocus, while J = 0.40 and ASSD = 2.09 pixels for SAFRAN–Crocus, which quantifies
the better agreement seen in Fig. 3.5.
Figure 3.7 – Daily ASSD (top) and Jaccard index (bottom), within all massifs,
AROME–Crocus vs MODIS (blue) and SAFRAN–Crocus vs MODIS (red), 2011-2012.
Smaller ASSD and higher J mean better match with MODIS. The green line indicates
22 February 2012. The cloud fraction is represented by the black bars.
3.5.2 Daily SD variations
3.5.2.1 Global scores
The STDE of daily ∆SD indicates the ability of the model to forecast (or analyse) the
appropriate daily evolution of snow depth. This score was computed for AROME–Crocus
and SAFRAN–Crocus. It is equal to 7 cm (and bias equal to 0 cm) for both models,
with low spatial variation. STDE is slightly higher during the most snowy winters (8 cm
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in 2012/2013 and 2013/2014 against 6 cm in 2010/2011 and 2011/2012). This is a
first complementary information to global scores that indicate that, despite an overall
overestimation, AROME–Crocus gives similar results compared to SAFRAN–Crocus in
terms of daily snow depth variations.
3.5.2.2 Categorical scores
A classification by category of the increase (accumulation) and decrease (ablation
and settling) of SD, gives a better view on the behaviour of the models. The categorical
frequency distribution of ∆SD is plotted in Fig. 3.8, according to eight accumulation
categories, two decrease categories and one ”no variation” category [-0.2 cm, 0.2 cm[.
Small daily accumulations (between 0.2 cm and 10 cm per day) are overrepresented by
both models, while the occurrence of medium and high daily accumulations (more than
10 cm per day) is underestimated by both models. However, the frequency of medium
and high accumulation events predicted by AROME–Crocus is systematically closer to
the observations than SAFRAN–Crocus. There is also a clear discrepancy between both
models and observations for the strong decrease category, largely underestimated by both
AROME–Crocus and SAFRAN–Crocus.
Figure 3.8 – Categorical frequency distribution of ∆SD for observations (black),
AROME–Crocus (blue) and SAFRAN–Crocus (red), at all stations, 2010/2014.
In terms of quantities, the categorical sums of ∆SD (not shown) indicate that
SAFRAN–Crocus strongly underestimates the high accumulation quantities. AROME–
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Crocus is closer to observations for these categories (particularly for the [10 cm, 20 cm[
category, the main contributor to the snow accumulation). It is counterbalanced by an
overestimation of small accumulation quantities, since an underestimated strong accumu-
lation event is counted in the smaller accumulation category. The sum of all accumulation
categories shows an overall underestimation of snow accumulation by both models : the
total sum of observed accumulations is 904 m, against 857 m for AROME–Crocus (-
5 %), and 753 m for SAFRAN–Crocus (- 17 %). The largest difference concerns the
category of strong decrease, globally missed by both models. Since AROME–Crocus and
SAFRAN–Crocus underestimate accumulations, the strong decrease category becomes
the main contributor to the overall overestimation of snow depth : the positive bias
shown in section 3.5.1.1 is not due to an excess of snowfall but to an insufficient snow
depth decrease. Total decrease quantities are more pronounced for AROME–Crocus than
SAFRAN–Crocus as a logical consequence of more marked accumulations. Plotting the
cumulated ∆SD by altitudinal range (under 1800 m, between 1800 m and 2200 m, and
above 2200 m) highlights a similar behaviour of both models, excepting for a stronger
underestimation of high accumulations by SAFRAN–Crocus at the lowest altitudes (not
shown).
In order to isolate the specific behaviour of AROME–Crocus in the Atlantic foothills,
∆SD categorical distribution is plotted in Fig. 3.9 for the three stations near Pic d’Anie,
where the positive bias was found to be the highest in section 3.5.1.1. In contrast to
its general behaviour, AROME–Crocus strongly overestimates accumulations, particularly
strong accumulations. At the same time, strong decreases are also underestimated, which
results in a rather high positive bias.
3.5.2.3 Study of accumulation processes and comparison to precipitations
The performance of models for daily snow accumulations is further studied thanks to
the ETS, computed for threshold categories (Fig. 3.10). Scores are similar for AROME–
Crocus and SAFRAN–Crocus. The ETS is almost 0.40 for the ”all accumulations” cate-
gory (more than 0.2 cm) and is under 0.10 for high accumulations (more than 40 cm).
SAFRAN–Crocus has a better ETS for small accumulations, but the ETS of AROME–
Crocus is better for all accumulations over 10 cm, except for extreme accumulations
(more than 60 cm). However, the very small sample size for this category (47 observed
events) makes impossible any reliable interpretation. A distinction by altitudinal range
shows equivalent ETS for AROME–Crocus and SAFRAN–Crocus above 1800 m, and
higher ETS for AROME–Crocus for medium and strong accumulations under 1800 m
(not shown).
A complementary information on winter precipitation comes from the network of
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Figure 3.9 – Categorical frequency distribution of ∆SD for observations (black),
AROME–Crocus (blue) and SAFRAN–Crocus (red), at three stations near Pic d’Anie,
2010/2014.
gauges in the French Pyrenees (red dots in Fig. 3.2). Daily accumulations of precipitation
(rainfall plus snowfall, cumulated from 6UTC to 6UTC) from the forcing models are
then directly compared to precipitation gauges measurements, for days with a maximum
temperature of 2◦C in order to reduce the proportion of rainfall amongst precipitation.
Most of these observations are assimilated in SAFRAN reanalyses, while they are not
taken into account in AROME forecasts. Figure 3.11 shows cumulated precipitation by
category for both models and observations (right) compared to cumulated ∆SD at the
same stations (left). Contrary to ∆SD, AROME overestimates precipitation measured
by gauges (+ 73 %). The optimal interpolation basis of the SAFRAN analysis system
should mathematically not be biased on the assimilated observations over a long period.
The slightly positive bias obtained in this study (+ 17 %) may be linked to the fact
that some assimilated observations are not included in our evaluation dataset and/or to
differences between the climatological guess and the mean precipitation amount of the
4 years under study. The strong overestimation of AROME is particularly notable for
the largest amounts. The different distribution of precipitation and ∆SD for AROME,
with a higher proportion of strong precipitation than of strong snow accumulations, may
be due to settling effects : the stronger the snowfall, the stronger the snowpack settles
under its own mass, which shifts the distribution to the left.
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Figure 3.10 – ETS of ∆SD threshold categories for AROME–Crocus (blue) and
SAFRAN–Crocus (red), 2010-2014.
The overestimation of precipitation by AROME compared to precipitation gauges
seems to be an apparent paradox, as we highlighted an opposite behaviour in terms
of snow accumulation. This theoretical discrepancy can be explained by the quality of
precipitation gauge measurements. The undercatch of solid precipitations by gauges,
mainly due to wind effects on falling snowflakes trajectories, is well known and very
variable. This issue is investigated by the WMO Solid Precipitation InterComparison Ex-
periment (e.g. Wolff et al., 2015). There is no undercatch correction applied to these
manual measurements, which implies that real precipitation amounts can be underesti-
mated in the observations under windy conditions. The difference between accumulation
and precipitation errors also involves modelled snow density : this issue is discussed in
section 3.5.3.
3.5.2.4 Study of ablation processes
A major part of model positive bias in SD is due to the underprediction of strong SD
decreases. Consequently, the understanding of models biases implies a more developed
study of ablation processes. Strong decreases, more than 10 cm day−1, can be related
to ablation processes such as melting or wind-induced erosion, which need to be studied
separately. To this end, two diagnostics have been applied to identify such processes.
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Figure 3.11 – Cumulated ∆SD (left) and precipitation (right), for observations (black),
AROME–Crocus (blue) and SAFRAN–Crocus (red), by categories, at the 28 same sta-
tions with SD and precipitation measurements, period DJFM, 2010-2014.
Melting snow days (MSD) correspond to days when the snow upper layer temperature is
equal to melting point at 12UTC, in SAFRAN–Crocus outputs (there are no snow surface
temperature measurements available). Wind-blown snow days (BSD) are identified at
automatic weather stations only, where 10m-wind measurements are available. BSD
correspond to days when 10m-wind speed exceeds 8 m s−1 during more than 10 minutes
but no melting is diagnosed (only dry snow can be drifted). This value is based on the
estimate of wind threshold for dry snow transport by Li and Pomeroy (1997). These
criteria are obviously quite rough, but a comparison with snow depth plots is quite
satisfactory. As an illustration, the diagnosed days are reported in Fig. 3.12 together with
the snow depth evolution measured and simulated by AROME–Crocus, at the Maupas
automatic station (massif of Luchonnais, central Pyrenees, France), where blowing snow
events are known to be frequent. For instance, a good example of BSD occurred on 14
December 2012 with a 60 cm snow depth drop. MSD happen generally after April 2013
and are associated with decreasing snow depth.
To quantify the impact of wind-blown snow events on the performance of models, the
cumulated ∆SD for AROME–Crocus and observations are plotted in Fig. 3.13, for BSD
and all days, with a finer categorization of SD decreases. This study is restricted to seven
automatic stations measuring wind speed and SD (mean altitude : 2203 m.a.s.l). For
observations, BSD contribute to all decreasing rates, in the strongest proportion for high
decreasing rates (more than 20 cm day−1). For AROME–Crocus, BSD do not contribute
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Figure 3.12 – Snow depth simulated by AROME–Crocus (blue line) and observed
(black squares) at Maupas station, 2012/2013. Wind-blown snow days are identified in
green and melting snow days in red.
to the strong ablation categories but to small ablation and accumulation categories in
the same proportions. Cumulated ∆SD for high decreasing rates is equal to -1106 cm
for all observations, and equal to -781 cm for BSD only (excluding MSD), while it is
equal to 0 cm for AROME–Crocus in both cases. It means that wind-blown snow is the
main contributor (71%) to this category, the remaining contribution coming from MSD
or other processes.
Similarly, the cumulated ∆SD is plotted in Fig. 3.14 for MSD and all days, at
all SD stations. Very strong melting (more than 20 cm day−1) is sometimes observed,
but never predicted. Strong melting (between 10 cm day−1 and 20 cm day−1) is much
under-represented by models, while melting of less than 10 cm day−1 is over-represented.
Cumulated ∆SD for high decreasing rates (more than 20 cm day−1) is equal to -7741
cm for all observations, and equal to -3215 cm for MSD only, while it is equal to
-41 cm for AROME–Crocus in both cases. Melting snow represents 42% of this cate-
gory, the remaining contribution coming from BSD or other processes. The behaviour
of SAFRAN–Crocus is similar to AROME–Crocus for BSD and MSD (not shown). The
simple diagnostics for BSD and MSD may miss some wind-blown snow or melting events.
Consequently, the underestimation of strong decreasing rates comes mainly from
ablation processes : on the one hand, from wind-blown snow events which are not re-
presented by models, as they are small scale processes ; and on the other hand, from an
underestimation of strong snowpack melting (more than 10 cm day−1). Other reasons
for very high decreasing rates can be the strong settling after an intense snowfall or a
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Figure 3.13 – Cumulated ∆SD for AROME–Crocus (blue) and observations (black)
by categories at seven high altitude stations, for BSD (solid lines) and all days (dashed
lines), 2010-2014.
rain-on-snow event, but it probably constitutes a limited part of this category.
3.5.3 Snow Water Equivalent and bulk snowpack density
20 Pyrenean stations also recorded SWE measurements from 2010/2011 to 2012/2013.
Table 3.4 summarizes the scores (bias and STDE) for SWE (upper part of the table).
These stations are mainly above 2000 m.a.s.l (Fig. 3.3) and, thus, are not represen-
tative of all SD stations of the Pyrenees. Consequently, SD scores from these stations
are added at the bottom of Table 3.4 for an adequate comparison. While SD scores
follow the tendency indicated previously (strong overestimation for AROME–Crocus,
slighter overestimation for SAFRAN–Crocus), SWE scores show a lower overestima-
tion by AROME–Crocus in relative values (+ 33 % for SWE, + 54 % for SD, period
2010/2013) and a slight underestimation by SAFRAN–Crocus ( - 9 % for SWE, against
+ 10 % for SD). The STDE is equivalent between both simulations, even slightly lower
for AROME–Crocus.
It is deemed necessary to investigate further the bulk snowpack density in simulations,
in order to explain the discrepancy between SWE scores and SD scores. SWE and SD
measurements at the 20 automatic stations are made at the same point, which enables to
CHAPITRE 3. EVALUATION PLURI-ANNUELLE 101
Figure 3.14 – Cumulated ∆SD for AROME–Crocus (blue) and observations (black)
by categories at all stations, for MSD (solid lines) and all days (dashed lines), 2010-2014.
compute a bulk snowpack density : ρ = SWE/SD with ρ in kg m−3, SWE in kg m−2
and SD in m. As SWE and SD measurement areas do not exactly overlap, we only
consider snowpacks deeper than 20 cm to avoid problems of local heterogeneity, e.g. due
to patchy snow cover during the melting season. AROME–Crocus and SAFRAN–Crocus
both have a negative bias of - 50 kg m−3 for a mean observation of 382 kg m−3. The
bulk snowpack density is mainly driven by the snowpack model, even if meteorological
conditions are also involved. Consequently, the bias in terms of SD is necessarily higher
than the bias in terms of SWE. A good simulation of SWE will lead to an overestimation
of SD because of a too low bulk snowpack density. Fig. 3.15 shows the mean and
standard deviation of simulated and observed ρ, at the 20 stations, for periods of 10
days, during the 2011/2012 winter (left) and the 2012/2013 winter (right). Both winters
have very different snow cover evolutions. As mentioned previously, winter 2011/2012
is characterized by a rather thin snowpack, which implies a strong variability of ρ and
high bulk density during all winter. For instance, 50 cm of snow fell on bare ground
at the beginning of November 2011 with no other significant occurence during that
mild month. This led to a quick settling, often associated with melting, hence a strong
densification of the thin snowpack until the beginning of December (mean observed ρ of
450 kg m−3). Winter 2012/2013 was very cold and wet (Vada et al., 2013), with a very
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Table 3.4 – Scores for simulated SWE and SD against observations in 20 high-altitude
automatic stations in the Pyrenees for winters 2010/2011 to 2012/2013
SWE stations N mean obs. (kg m−2) bias (kg m−2) STDE (kg m−2)
AROME SAFRAN AROME SAFRAN
2010-2013 20 14575 378 124 -35 272 277
2010-2011 20 4979 282 139 -5 208 179
2011-2012 20 4877 248 134 26 212 219
2012-2013 19 4719 614 96 -130 367 375
SD stations N mean obs. (cm) bias (cm) STDE (cm)
AROME SAFRAN AROME SAFRAN
2010-2013 19 13111 92 50 10 61 57
2010-2011 19 4405 74 53 12 50 41
2011-2012 17 4222 57 55 20 57 54
2012-2013 19 4484 142 41 -3 73 69
deep snowpack. A rather continuous densification of the snowpack occurred during the
whole season. The negative bias of AROME–Crocus is stronger for winter 2011/2012
(- 88 kg m−3 for a mean observation of 403 kg m−3, thin and dense snowpack) than
for winter 2012/2013 (-37 kg m−3 for a mean observation of 385 kg m−3, deep and less
dense snowpack). Both snowpacks reached 550 to 600 kg m−3 (firn density) at the very
end of the Spring (end of May in 2012 and end of June in 2013).
A typical example of the seasonal evolution of the bulk snow density is represented in
Fig. 3.16, at the station Les Songes (massif of Orlu, eastern Pyrenees, France), during
winter 2012/2013. ρ is underestimated by AROME–Crocus during the whole season,
particularly after long settling periods. Indeed, the densification slope is too low during
the settling following a snowfall (increasing ρ, red arrows in Fig. 3.16). This is observable
after every snowfall (decreasing ρ, green arrows in Fig. 3.16). For instance, fresh snow
falls at the beginning of December 2012, with an adequate simulation of ρ until then ;
the process of settling and densification of the snowpack occurs during the whole month
of December reaching 350 kg m−3 in observations, while the densification slope is much
lower in simulations, reaching less than 300 kg m−3.
3.6 Discussion and conclusion
A more accurate description of the snow cover variability in mountainous terrain
is necessary for many applications including mountain hydrology or avalanche hazard
forecasting. In this paper, we have addressed the potential of the kilometer-scale NWP
model AROME used as atmospheric forcing for distributed snowpack simulations in the
Pyrenees. The simulations were carried out with the snowpack model Crocus at a 2.5
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Figure 3.15 – Bulk snowpack density during winters 2011/2012 (left) and 2012/2013
(right), mean of AROME–Crocus simulation (blue) and observations (black), at 20 sta-
tions, for periods of 10 days. Errorbars represent standard deviation.
km grid spacing, during four contrasted winters, from August 2010 to August 2014.
They were evaluated through a comparison to simulations driven by the analysis system
SAFRAN and to ground-based measurements of snow depth, snow water equivalent and
precipitation across the whole mountainous chain, as well as MODIS images of snow
cover fraction. A global verification of Snow Depth simulation with 83 stations exhibited
an overestimation in both simulations, with a higher positive bias for AROME–Crocus
than SAFRAN–Crocus. In terms of SWE (20 stations), the overestimation was less
marked for AROME–Crocus and turned out to be an underestimation for SAFRAN–
Crocus. Compared to the evaluation performed by Vionnet et al. (2016) in the French
Alps, the overestimation by AROME–Crocus is stronger in the Pyrenees (+ 55 cm against
+ 40 cm in the Alps), and, to a lesser extent, by SAFRAN–Crocus too (+ 22 cm against
+ 17 cm in the Alps). This overestimation may originate from the immediate vicinity
and influence of the Atlantic Ocean and the Mediterranean Sea. However, for a longer
time period, SAFRAN–Crocus does not exhibit such a bias over the French Pyrenees
(Lafaysse et al., 2013), and the results may be specific to the studied seasons. The
lowest biases were found in the eastern part of the Pyrenees, which are also the driest ;
similarly to Vionnet et al. (2016) who highlighted a lower overestimation in the southern
Alps. The highest biases were found in the western Pyrenees, where precipitations from
the Atlantic Ocean come first and in the greatest quantity.
AROME–Crocus exhibits a better snow spatial distribution than SAFRAN–Crocus
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Figure 3.16 – Bulk snowpack density observed (black) and simulated by AROME–
Crocus (blue) at station Les Songes, winter 2012/2013. Green arrows indicate two
examples of snowfalls, red arrows two examples of settling period.
with respect to MODIS images of snow cover fraction. Similarity scores highlighted a
better agreement of snow covered areas for AROME–Crocus, for two winters in most
domains, except in the western Pyrenees where AROME snowfalls are too large. The
added value of AROME–Crocus to represent the spatial variability of the snowpack
within each massif was particularly emphasized on winter 2011/2012. AROME captures
mesoscale orographic effects (enhanced precipitation on the upwind side of mountains,
as shown in Fig. 3.6) ; thus enabling a more adequate distribution of the snow cover
compared to SAFRAN–Crocus. Vionnet et al. (2016) showed this high variability within
Alpine massifs in terms of seasonal snowfall. The dynamical behaviour of AROME,
compared to SAFRAN, is of particular interest in a relatively narrow chain such as the
Pyrenees, where orographic blocking and foehn effects are very frequent, creating strong
climatic and snowpack heterogeneities. Nevertheless, the orographic blocking was shown
to be excessive for mountains closest to the Atlantic Ocean, which is probably due either
to an excessive vertical updraft of the disturbed oceanic flows on the first steep slopes,
or to an excessive model reactivity to these updrafts.
The study of daily SD and SWE variations enables a more detailed understanding of
the scores of models. We indeed show that the global overestimation of SD and SWE is
not the consequence of overestimated snowfall (except in the Atlantic foothills). Snow
accumulation, and especially strong accumulation, are underestimated by both AROME–
Crocus and SAFRAN–Crocus, AROME–Crocus performing best. These results are in
total agreement with the study of Schirmer and Jamieson (2015), using GEM-LAM (2.5
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km resolution NWP model, equivalent to AROME, Erfani et al., 2005) and GEM15 (15
km resolution NWP model, equivalent to ARPEGE, Mailhot et al., 2006) as atmospheric
forcing to SNOWPACK (detailed snowpack model, equivalent to Crocus, Bartelt and
Lehning, 2002). They showed the same underestimation of strong accumulations, less
marked for the high-resolution forcing. The ETS of GEM-LAM/SNOWPACK for ∆SD
accumulation threshold categories is very close to the ETS shown here for AROME–
Crocus.
The comparison with precipitation gauges did not confirm the underestimation of
snow accumulations since precipitation seemed to be overestimated by AROME, but
this paradox can be explained by the uncorrected undercatch of winter precipitation.
The assimilation of this data in SAFRAN precipitation analysis tends to reduce them ex-
cessively, and subsequently greatly reduce snow accumulations in SAFRAN–Crocus. The
problematic assimilation of precipitation gauge measurements in mountainous terrain is
also underlined by Schirmer and Jamieson (2015) for the Canadian Precipitation Analysis
system CaPA (Mahfouf et al., 2007). This study thus tends to substantiate the idea that
variations of SD and SWE measured on the ground could replace precipitation gauges
in precipitation analyses in mountainous terrain, as evoked by Schirmer and Jamieson
(2015). Magnusson et al. (2014) also showed that point SWE data assimilation could
improve distributed snow cover model simulations.
The underestimation of snow accumulation is counterbalanced by an underestimation
of the intensity of ablation processes. We first showed that wind-induced erosion of the
snowpack constituted the major cause of the underestimation of strong ablations at
seven high altitude stations. This small-scale process cannot be captured by a kilometric
simulation of the snowpack, since snow redistribution by wind occurs very likely within
each grid cell. But the computation of SD and SWE scores is affected by the occurrence
of wind-induced snow transport at stations. The impact of blowing snow could not be
estimated at all stations. It is probably less significant at lower altitudes. Secondly, we
showed that the intensity of strong melting is underestimated. This process has several
sources which need to be further explored. Candidates for possible sources are the physical
description of melting within the snowpack model, the incoming shortwave and longwave
radiations in the atmospheric forcing affecting the snowpack surface energy balance, the
formulation of turbulent fluxes. Furthermore, this result is in contradiction with the
evaluation of the Crocus model forced by in-situ meteorological measurements (Brun
et al., 1992; Vionnet et al., 2012), where such a bias has never been noticed. It will be
essential to refine the evaluation of the snowpack model in such conditions using the
modus operandi described in this paper. Finally, a simultaneous study of the evolution
of SWE and SD gave the opportunity to evaluate the simulated bulk snowpack density.
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A global underestimation was shown for AROME–Crocus, supporting the hypothesis
of an insufficient settling of the snowpack after a snowfall in Crocus. This hypothesis
is consistent with previous simulations at the Col de Porte station in the Alps (not
shown). Consequently, all processes contributing to the decrease of the snow depth
are underestimated, in a stronger proportion than for accumulations, which leads to
a global overestimation of snow depths, through a smoothing of extreme variations.
These opposite biases artificially imply a smaller bias for SAFRAN–Crocus than for
AROME–Crocus. The underestimation of the intensity of daily variations also implies
daily variations of the bias, hence a high dispersion around the mean bias, which partly
explains a high STDE. This daily-scale study thus highlights the limitations of global
scores (bias, RMSE, STDE) for a physical quantity like snow depth, which depends on
several physical processes. Another limitation is the cumulative error during the winter
season. The representativeness of stations, which are influenced by local phenomena,
may also be questioned (Gru¨newald and Lehning, 2015), although the large sample of
stations, with a large spatial and altitudinal distribution, may reduce the impact of such
issues in the present study.
Several limitations also have to be tackled concerning the daily variations of SD
and SWE. Data series need to be processed very carefully, since one odd value in the
observations would have a double impact in terms of daily variations. Moreover, the daily
increase of the snow depth not only includes fresh snowfall but also its own settling and
the settling of the underlying layers during one day. This phenomenon tends to reduce
the estimated snow accumulation. Following Fischer (2011), a time interval of 6 hours
would be more appropriate, but the availability of measurements only made it possible
for the automatic stations. ∆SWE measurements enable to put the issue of snow
settling aside, since it does not affect the snowpack mass. However, SWE measurements
by cosmic ray snow gauges are associated with noise due to atmospheric conditions
(Gottardi et al., 2013), and thus requires a 24h-median smoothing, which subsequently
limits the accuracy of ∆SWE values to ±10%. Finally, daily variations of snowpack
depth or mass are strongly impacted by wind-blown snow events, as shown in Fig. 3.13 :
beyond the inherent information about such events, using measurements of snow on the
ground to derive snowfall quantities would require a correction by additional information
from snowdrift measurements, as suggested by Fischer (2011).
These results underline the relevance of AROME–Crocus forecasts to provide high-
resolution spatial patterns of the snowpack in the Pyrenees, while Vionnet et al. (2016)
got similar results in the French Alps. What remains is to use this potential in the assimi-
lation of observations in mountainous terrain so as to implement a spatially-distributed
meteorological analysis system which would substantially improve the atmospheric for-
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cing as was the case at massif scale with SAFRAN (Durand et al., 1993). Indeed, most of
the uncertainties of a snowpack simulation come from the atmospheric forcing (Raleigh
et al., 2015). To deal with that, the use of complementary observations in complex ter-
rain is necessary, with a particular emphasis on precipitation. For instance, Birman et al.
(2017) recently developed a new precipitation analysis system, combining a priori infor-
mations from AROME with ground-based and radar observations. Satellite cloud masks
could also be used to improve incoming radiations (e.g. Hinkelman et al., 2015) ; and
new polarimetric radar products could help to determine the snow/rain limit (e.g. Augros
et al., 2016). The development of higher-resolution versions of AROME or the use of
downscaling methods on the meteorological forcing (Vionnet et al., 2015) would enable
sub-kilometric snowpack simulations taking into account effects of slope and aspect on
incoming radiations. Additionally, observations can also be assimilated directly within
the snowpack model, e.g. as done by Charrois et al. (2016) for optical reflectances in the
Crocus model. Finally, as all errors cannot be eliminated, the potential of using ensemble
high-resolution forecasts should also be explored. The benefit in forecasting extreme hy-
drological events has been demonstrated (Vie´ et al., 2011), and Vernay et al. (2015)
illustrated the advantage of using ensemble forecasting for avalanche hazard assessment.
High benefits can also be derived from AROME short-range forecasts : further studies
at shorter time scales would shed light on AROME potential for snowpack evolution
forecast for high impact events, like intense snowfall triggering off avalanches, rain on
snow events or ice layer formation.
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3.7 Perspective : les bilans de masse glaciaires pour
l’e´valuation des pre´cipitations neigeuses en haute
montagne
Dans l’e´tude pre´sente´e jusqu’ici, nous avons utilise´ deux types de mesures ponctuelles
permettant d’e´valuer les pre´cipitations pre´vues par AROME et SAFRAN en montagne :
les cumuls journaliers de pre´cipitations mesure´s par les pluviome`tres et les variations
journalie`res de hauteur de neige, cette dernie`re pouvant eˆtre mesure´e manuellement
ou par capteur automatique. Les premie`res concernent surtout la basse et moyenne
montagne et leurs mesures sont entache´es d’une sous-captation due au vent difficilement
quantifiable, d’autant plus que la vitesse du vent est rarement mesure´e au niveau des
pluviome`tres. Les secondes offrent des informations a` plus haute altitude graˆce aux
stations nivoˆses, elles aussi entache´es d’incertitudes lie´es par exemple a` l’e´rosion e´olienne.
Nous pre´sentons ci-apre`s une troisie`me me´thode, pouvant eˆtre utilise´e pour e´valuer les
pre´cipitations hivernales en tre`s haute montagne.
Les bilans de masse des glaciers de montagne permettent en effet d’estimer l’accu-
mulation totale de pre´cipitations neigeuses durant une saison hivernale par mesure du
SWE de la neige au-dessus de la glace au de´but de la pe´riode de fonte. Pendant la
pe´riode d’accumulation, la fonte est ne´gligeable a` haute altitude, les termes du bilan de
masse comprennent donc les pre´cipitations, la sublimation/condensation, et l’accumula-
tion/e´rosion e´olienne. Dans les Pyre´ne´es, des mesures de bilans de masse sont notam-
ment re´alise´es au glacier d’Ossoue (Marti et al., 2015), sur le massif du Vignemale (3298
m, point culminant des Pyre´ne´es franc¸aises), et au glacier de Maladeta (Chueca et al.,
2007), sur le massif d’Aneto (3404 m, point culminant des Pyre´ne´es espagnoles). Les
bilans de masse du glacier d’Ossoue ont e´te´ fournis par l’association Moraine 1 (Rene´,
2014). Les bilans de masse du glacier de Maladeta ont e´te´ fournis par le World Glacier
Monitoring Service (WGMS, 2012, 2013).
La Figure 3.17 repre´sente le SWE d’accumulation neigeuse hivernale mesure´ au 24
mai 2011 en 15 points sur le glacier de Maladeta. De fac¸on similaire, la Fig. 3.18
repre´sente 8 points de mesure sur le glacier d’Ossoue au 7 juin 2013. Les cumuls de
chutes de neige hivernales simule´s a` ces meˆmes dates par AROME et SAFRAN sont
repre´sente´s aux neuf points de grille les plus proches. Les mesures sont toutes re´alise´es
a` des altitudes comprises entre 2800 m et 3200 m. Or cette tranche de haute altitude
n’est pas repre´sente´e par la topographie d’AROME a` sa re´solution de 2.5 km, qui ne
1. Association Pyre´ne´enne de Glaciologie : http://asso.moraine.free.fr/ (consulte´ le 16 sep-
tembre 2017)
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de´passe pas 2700 m au glacier de Maladeta et 2600 m au glacier d’Ossoue. C’est pour
cette raison que les cumuls de chutes de neige simule´s sont pre´fe´re´s au SWE simule´ pour
comparaison aux mesures car le SWE inclut la fonte totale fortement de´pendante de
l’altitude au printemps. Ces graphiques ne permettent pas une comparaison directe du
fait des diffe´rences d’altitude. Comme montre´ par Vionnet et al. (2016) et Que´no et al.
(2016), on peut observer que les pre´cipitations neigeuses d’AROME en haute montagne
sont sensiblement supe´rieures a` celles de SAFRAN. Aux deux glaciers, une simple extra-
polation visuelle de l’e´volution altitudinale des cumuls de neige simule´s laisse a` penser
qu’aucun des deux mode`les ne surestime les pre´cipitations. Une forte sous-estimation
des pre´cipitations de SAFRAN au glacier d’Ossoue a de´ja` e´te´ mise en e´vidence par Marti
(2016). Cette sous-estimation a e´galement e´te´ note´e pour des glaciers des Alpes (Gerbaux
et al., 2005; Dumont et al., 2012; Re´veillet et al., 2017). Cette me´thode d’e´valuation,
ici limite´e par la repre´sentation de la topographie, pourra s’ave´rer particulie`rement utile
pour valider les pre´cipitations d’AROME a` plus haute re´solution (la nouvelle grille a` 1.3
km offrant de´ja` une repre´sentation plus fine de la haute montagne). Il faut toutefois gar-
der a` l’esprit que les glaciers de montagne sont des zones d’accumulation pre´fe´rentielle
de la neige (par avalanches par exemple), certains points de mesure de l’accumulation
neigeuse pouvant mener a` une surestimation des pre´cipitations e´quivalentes.
Figure 3.17 – Mesures de l’accumulation neigeuse hivernale au 24 mai 2011 en 15
points du glacier de Maladeta (carre´s noirs), compare´es aux chutes de neige cumule´es
du 1 octobre 2010 au 24 mai 2011 aux 9 points de grille les plus proches par AROME
(ronds bleus) et SAFRAN (ronds rouges).
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Figure 3.18 – Mesures de l’accumulation neigeuse hivernale au 7 juin 2013 en 8 points
du glacier d’Ossoue (carre´s noirs), compare´es aux chutes de neige cumule´es du 1 octobre
2012 au 7 juin 2013 aux 9 points de grille les plus proches par AROME (ronds bleus) et
SAFRAN (ronds rouges).
3.8 Synthe`se du chapitre
Dans ce chapitre, nous avons re´alise´ une e´valuation approfondie de simulations dis-
tribue´es de manteau neigeux en utilisant le mode`le Crocus alimente´ par les pre´visions
ope´rationnelles du mode`le AROME a` la re´solution de 2.5 km dans les Pyre´ne´es, de 2010
a` 2014. Ces simulations ont e´te´ compare´es a` des simulations Crocus alimente´es par
les re´analyses du syste`me SAFRAN, a` des observations au sol de hauteur de neige, de
SWE, de pre´cipitations, ainsi qu’a` des images satellitaires MODIS de fraction de couvert
neigeux. Les principales conclusions de cette e´tude sont liste´es ci dessous.
• Nous avons d’abord mis en e´vidence une forte surestimation des hauteurs de neige
par AROME-Crocus, plus marque´e que pour SAFRAN-Crocus. Les biais et RMSE
les plus e´leve´s ont e´te´ localise´s dans les contreforts ouest de la chaˆıne pyre´ne´enne,
premiers reliefs rencontre´s par les masses d’air d’origine oce´anique.
• La comparaison aux images de couverture neigeuse de MODIS a montre´ une
meilleure repre´sentation par AROME-Crocus que SAFRAN-Crocus de la distribu-
tion spatiale du manteau neigeux, du fait d’une prise en compte des effets orogra-
phiques sur les pre´cipitations hivernales (blocage orographique, effet de Foehn...).
• Une e´tude des variations journalie`res de hauteur de neige et de SWE a permis
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d’e´valuer se´pare´ment la repre´sentation des processus d’accumulation et d’ablation
neigeuse. On a ainsi vu que les fortes accumulations neigeuses e´taient sous-estime´es
par AROME-Crocus, la sous-estimation e´tant encore plus marque´e pour SAFRAN-
Crocus. Ce re´sultat va a` l’encontre de re´sultats montrant une surestimation des
pre´cipitations simule´es par AROME par rapport aux mesures aux pluviome`tres. Ce
paradoxe apparent peut en fait s’expliquer par la sous-captation des pre´cipitations
solides par les pluviome`tres en montagne. La comparaison des mode`les aux bilans
de masse glaciaires offre une alternative pour l’e´valuation des pre´cipitations en
haute-montagne, qui pourra eˆtre particulie`rement utile pour les versions d’AROME
a` grille horizontale plus fine.
• Le biais positif en hauteur de neige peut en partie s’expliquer par la sous-estimation
des fortes de´croissances de hauteur de neige. On a identifie´ le transport de neige
par le vent, non simule´ par les mode`les, comme principal contributeur a` ces fortes
de´croissances aux stations. Le second facteur identifie´ est la fonte, dont les e´pisodes
les plus intenses sont sous-estime´s par les mode`les. Enfin, une e´tude de la densite´
moyenne du manteau neigeux a montre´ que la densification des couches de neige
e´tait insuffisante dans les simulations.
En conclusion, les simulations distribue´es du manteau neigeux de Crocus alimente´es
par les pre´visions d’AROME offrent une ve´ritable valeur ajoute´e par rapport a` SAFRAN-
Crocus en termes de description de la variabilite´ spatiale du couvert neigeux, graˆce au
comportement dynamique d’AROME en montagne. Cependant, AROME-Crocus pre´sente
un biais positif marque´ de hauteur de neige. Une analyse de´die´e demeure ne´cessaire pour
comple´ter ces apports en pre´vision. L’e´tude de´taille´e des processus d’accumulation et
d’ablation neigeuse a permis de montrer que l’ensemble des processus contribuant a` une
re´duction des hauteurs de neige e´taient sous-estime´s, dans une proportion plus forte que
les accumulations, menant a` un biais global positif des hauteurs de neige par AROME-
Crocus. Ces compensations d’erreurs sont en fait moins pre´gnantes pour AROME-Crocus
que SAFRAN-Crocus. Il reste a` en identifier pre´cise´ment les causes, dans le forc¸age at-
mosphe´rique d’AROME (flux radiatifs et turbulents notamment) et/ou dans le mode`le
Crocus (simulation de la fonte notamment). Enfin, cette e´tude de l’apport des pre´visions
d’AROME pour la nivologie en zones de montagnes sugge`re de s’inte´resser a` de nou-
veaux types d’observations me´te´orologiques distribue´es en zones de montagnes (comme
les observations satellitaires des nuages ou les observations radar de pre´cipitations), et
ce a` plusieurs fins : (i) e´valuer les pre´visions me´te´orologiques nume´riques, (ii) proposer
de nouveaux produits pour le forc¸age des mode`les de manteau neigeux, (iii) valider ces
produits pour une e´ventuelle assimilation de donne´es dans une future analyse distribue´e
de´die´e a` la montagne. C’est ce que nous allons faire dans le chapitre suivant en nous
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inte´ressant a` l’apport potentiel de produits satellitaires de rayonnements incidents pour
la mode´lisation du manteau neigeux en montagne.
Chapitre 4
Apport de produits satellitaires de
rayonnements incidents pour la
mode´lisation du manteau neigeux en
montagne
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4.1 Introduction [en franc¸ais]
Nous avons montre´ au chapitre pre´ce´dent les be´ne´fices tire´s d’une utilisation des
pre´visions distribue´es a` e´chelle kilome´trique d’AROME pour la simulation du manteau
neigeux en montagne. Les observations ponctuelles en zone de montagne (hauteur de
neige, SWE, pre´cipitations, tempe´rature, humidite´, vent, rayonnements) constituent des
donne´es de comparaison locales mais sont limite´es pour repre´senter la variabilite´ spatiale
me´te´o-nivologique marque´e par relief complexe. Pour y reme´dier, on peut utiliser des
observations distribue´es du manteau neigeux, acquises par te´le´de´tection. Ces donne´es
spatialise´es peuvent surtout constituer un forc¸age atmosphe´rique alternatif pour les si-
mulations Crocus.
Dans ce chapitre, nous allons nous concentrer sur les rayonnements incidents solaires
(SW↓) et grandes longueurs d’ondes (LW↓), dont nous avons vu en Sect. 1.1.2.2 la
forte de´pendance au relief et l’impact marque´ sur le bilan d’e´nergie du manteau neigeux.
Les observations satellitaires de l’atmosphe`re permettent d’en calculer des estimations
distribue´es. Ainsi, le projet LSA SAF (Satellite Application Facility on Land Surface
Analysis ; Trigo et al., 2011) fournit des produits de rayonnements solaire et grandes
longueurs d’ondes incidents sur une grille horizontale de 3 km couvrant l’Europe, le
Nord et le Sud de l’Afrique et l’Ame´rique du Sud a` pas semi-horaire. Ces produits sont
base´s sur des observations du masque nuageux et de re´flectances du sommet de l’at-
mosphe`re acquises par les radiome`tres SEVIRI (Spinning Enhanced Visible and Infrared
Imager) a` bord des satellites Meteosat Seconde Ge´ne´ration, combine´es a` des pre´visions
nume´riques de tempe´rature proche du sol et de contenu inte´gre´ en vapeur d’eau. Dans
le cadre de cette e´tude, nous avons e´galement de´veloppe´ un nouveau produit de LW↓
en alimentant l’algorithme de LSA SAF par des pre´visions issues d’AROME, qui offrent
une plus fine re´solution horizontale que les pre´visions utilise´es pour le produit original ;
l’objectif e´tant d’ame´liorer la qualite´ du produit DSLF en zone de montagne. Les trois
produits satellitaires de rayonnement (DSSF pour le SW↓, DSLF et DSLFnew pour le
LW↓) sont synthe´tise´s en Fig. 4.1, avec une repre´sentation sche´matique des observations
(en rouge), pre´visions et donne´es climatologiques (en bleu) utilise´es par les algorithmes.
Dans un premier temps, nous avons re´alise´ une e´valuation de ces produits de rayon-
nement dans les domaines alpins et pyre´ne´ens, par comparaison aux pre´visions de rayon-
nement d’AROME et aux champs de re´analyse de SAFRAN. Leur qualite´ en zones de
montagne a d’abord e´te´ e´value´ a` l’aide de mesures in-situ de SW↓ en 14 postes et de
LW↓ en 4 postes, tous situe´s a` une altitude supe´rieure a` 1000 m, la station de Carpentras
servant de re´fe´rence en plaines. La distribution spatiale des diffe´rents jeux de donne´es,
ainsi que leur de´pendance a` l’altitude, ont aussi e´te´ compare´es a` l’e´chelle des Alpes
116 4.1. INTRODUCTION [EN FRANC¸AIS]
Figure 4.1 – Repre´sentation sche´matique des observations (en rouge), pre´visions et
donne´es climatologiques (en bleu) utilise´es par les algorithmes calculant DSSF, DSLF et
DSLFnew. Les valeurs entre parenthe`se indiquent la re´solution horizontale des syte`mes
de PNT.
franc¸aises et des Pyre´ne´es.
Dans un second temps, nous avons analyse´ l’impact de ces diffe´rents jeux de donne´es
de rayonnements incidents sur des simulations distribue´es du manteau neigeux AROME-
Crocus. De meˆme qu’au chapitre pre´ce´dent et que dans l’e´tude de Vionnet et al. (2016),
ces simulations ont e´te´ mene´es sur quatre saisons hivernales successives (de 2010 a`
2014), dans les Pyre´ne´es et les Alpes franc¸aises. Diffe´rentes simulations ont e´te´ mene´es
avec Crocus, alimente´ par les diffe´rents jeux de donne´es de rayonnements associe´s aux
pre´visions AROME pour le reste du forc¸age atmosphe´rique. Ces expe´riences ont e´te´
e´value´es par rapport a` 172 postes de mesures de hauteur de neige. Cette e´valuation
ponctuelle a e´te´ comple´te´e par une inter-comparaison spatialise´e de ces expe´riences afin
de mettre en e´vidence la sensibilite´ des simulations du manteau neigeux a` ces diffe´rents
forc¸ages radiatifs et discuter de leur influence en fonction de l’altitude.
L’enjeu de cette e´tude est de juger du potentiel des produits satellitaires distribue´s
de rayonnements incidents en montagne, en tant que donne´es originales pour le forc¸age
radiatif des simulations de manteau neigeux, mais aussi donne´es climatologiques et
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donne´es de validation des pre´visions de syste`mes de PNT tels qu’AROME. L’ensemble
des re´sultats et les analyses associe´es sont donne´s ci-apre`s dans la retranscription d’un
article en anglais. La Section 4.8 propose une synthe`se des principales conclusions du
chapitre.
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Article : Satellite products of incoming solar and long-
wave radiations used for snowpack modelling in moun-
tainous terrain
Cette section correspond a` l’article suivant, en re´vision pour Hydrology and Earth
System Sciences :
Que´no, L., Karbou, F., Vionnet, V., and Dombrowski-Etchevers, I.: Satellite products
of incoming solar and longwave radiations used for snowpack modelling in mountainous
terrain, Hydrol. Earth Syst. Sci. Discuss., in review, doi:10.5194/hess-2017-563, 2017
Abstract
In mountainous terrain, the snowpack is strongly affected by incoming shortwave
and longwave radiations. In this study, a thorough evaluation of the incoming solar
and longwave radiation products (DSSF and DSLF) derived from the Meteosat Second
Generation satellite was undertaken in the French Alps and the Pyrenees. The satellite
products were compared with forecast fields from the meteorological model AROME
and with analyses fields from the SAFRAN system. A new satellite-derived product
(DSLFnew) was developed by combining satellite observations and AROME forecasts. An
evaluation against in situ measurements showed lower errors for DSSF than AROME and
SAFRAN in terms of solar irradiances. For longwave irradiances, contrasted results falling
in the range of uncertainty of sensors did not enable us to select the best product. Spatial
comparisons of the different datasets over the Alpine and Pyrenean domains highlighted
a better representation of the spatial variability of solar fluxes by DSSF and AROME
than SAFRAN. We also showed that the altitudinal gradient of longwave irradiance is
too strong for DSLFnew and too weak for SAFRAN. These datasets were then used
as radiative forcing together with AROME near-surface forecasts to drive distributed
snowpack simulations by the model Crocus in the French Alps and the Pyrenees. An
evaluation against in-situ snow depth measurements showed higher biases when using
satellite-derived products, despite their quality. This effect is attributed to some error
compensations in the atmospheric forcing and the snowpack model. However, satellite-
derived radiation products are judged beneficial for snowpack modelling in mountains,
when the error compensations are solved.
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4.2 Introduction
Seasonal snowpacks are a key component of mountain hydrological systems. Snow
accumulation and ablation processes set up the temporal evolution of the snow cover
and its spatial distribution, controlling the snow melt variability and timing, which go-
vern the run-off in high-altitude catchments (e.g. Anderton et al., 2002; DeBeer and
Pomeroy, 2017). The evolution and spatial distribution of the snowpack in mountainous
terrain depends on its energy budget, affected by the surface radiative budget, the sen-
sible and latent heat fluxes and the ground heat flux (e.g. Armstrong and Brun, 2008).
The meteorological conditions are the main factors controlling the snow surface energy
budget, with a key contribution of the radiative components (Male and Granger, 1981).
For example, Cline (1997) reported a contribution of 75% of net radiative fluxes in the
energy for snowmelt over the entire season at a continental midlatitude alpine site of the
Colorado Front Range (3517 m), while Marks and Dozier (1992) found a contribution
between 66% and 90% at two alpine sites of the Sierra Nevada (2800 m and 3416 m).
Therefore, incoming shortwave (SW↓) and longwave (LW↓) radiations are amongst the
most significant atmospheric factors of the energy and mass budget of the snowpack,
particularly during snowmelt periods. It is crucial to accurately represent them in nume-
rical snowpack simulations, as recent works underlined the strong sensitivity of snowpack
simulations to the radiative forcing (Raleigh et al., 2015; Lapo et al., 2015b; Sauter and
Obleitner, 2015).
Several studies highlighted the benefits of distributed snowpack simulations at the
scale of mountain ranges, particularly in areas with scarce snow cover observations.
Simulations of detailed snowpack models driven by Numerical Weather Prediction (NWP)
forecasts at kilometric resolution were proved to describe satisfactorily the snowpack
variability within a mountain range (Que´no et al., 2016; Vionnet et al., 2016), the snow
accumulation quantitative distribution (Schirmer and Jamieson, 2015), and to provide
relevant high-resolution information for snowpack stability concerns (Bellaire et al., 2014;
Horton et al., 2015). The radiative forcing of these simulations relies on NWP forecasts
of the SW↓ and LW↓ radiations with no use of observations (in situ or from satellites).
Vionnet et al. (2016) made a preliminary evaluation of SW↓ and LW↓ radiation forecasts
by the NWP system AROME operating at 2.5 km resolution over France. Through
comparisons to ground-based measurements at two mountainous sites in the French
Alps, they showed an overestimation of SW↓ and an underestimation of LW↓, linked to
an underestimation of the cloud cover.
Satellite-derived estimates of SW↓ and LW↓ irradiances are an alternative to NWP-
based radiation datasets in mountainous terrain. They are mostly based on satellite
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products of cloud mask, which highly controls the incoming radiations in mountains
(e.g. Sicart et al., 2016), and top-of-atmosphere reflectances. These satellite-based pro-
ducts could have a potential added value for snowpack modelling since they are available
continuously and at a relatively high resolution in mountains, where in situ observations
are rather scarce. This approach has already been explored with the solar and longwave
surface irradiance data from NASA’s Clouds and the Earth’s Radiant Energy System
synoptic (CERES SYN ; Rutan et al., 2015), which are satellite-derived estimates at 3 h
temporal resolution and 1◦grid spacing (i.e. approximately 110 km at midlatitudes). The
scores of CERES SYN irradiances were found to be poorer at mountain stations than
in plains (Hinkelman et al., 2015). The CERES SYN solar irradiance product was also
evaluated by Lapo et al. (2017) who found large biases over complex terrain. Hinkelman
et al. (2015) used CERES SYN irradiance products to drive snowmelt simulations in
complex terrain and found performances in the range of empirical methods and observa-
tions. In this study, we used the SW↓ and LW↓ irradiances from the Satellite Application
Facility on Land Surface Analysis (LSA SAF ; Trigo et al., 2011). These products have
a higher temporal frequency (30 min) and a higher spatial resolution (3 km), and thus
may be more adapted than CERES SYN products to complex terrains, where the subgrid
variability of incoming radiations within a 1◦grid cell is the highest (Hakuba et al., 2013).
In a perspective of distributed snowpack simulations at kilometric resolution, they are
also consistent with the horizontal resolution of the other atmospheric variables from
NWP systems. LSA SAF irradiance products were proved to be valuable in plains (e.g.
Geiger et al., 2008b; Ineichen et al., 2009; Trigo et al., 2010; Carrer et al., 2012; Moreno
et al., 2013; Cristo´bal and Anderson, 2013), with a significant positive impact when used
for soil simulations (Carrer et al., 2012) or evapotranspiration modelling (Ghilain et al.,
2011; Sun et al., 2011).
The aim of the present study is to assess LSA SAF products of SW↓ and LW↓
radiations in the French Alps and the Pyrenees, and to compare them with kilometric-
resolution NWP forecasts and with a meteorological analysis system dedicated to moun-
tainous terrain. We also test and discuss the potential of LSA SAF irradiance products
to drive distributed snowpack simulations in mountains.
4.3 Data and models
4.3.1 Study domain and period
The study focuses on two domains covering the French Alps (Fig. 4.2a) and the
French and Spanish Pyrenees (Fig. 4.2b). The French Alps domain ranges from 43.125◦N
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to 46.875◦N latitudes and from 4.5◦E to 8.5◦E longitudes. This domain also includes
a part of the mid-altitude mountain range of Jura. The Pyrenees domain covers the
latitudes from 41.6◦N to 43.6◦N and the longitudes from -2.5◦E to 3.5◦E. Hourly data,
from 1 August 2010 to 31 July 2014, including in situ measurements, satellite irradiance
products, meteorological models and snowpack simulations were used.
4.3.2 Irradiance datasets
Several irradiance datasets were used in this study : forecasts from the NWP model
AROME, reanalyses from the SAFRAN analysis system, LSA SAF irradiance products
derived from remotely-sensed observations and a hybrid LW↓ irradiance product based
on a combination of LSA SAF algorithms with AROME forecasts. An in situ observation
dataset was built up for validation in mountains.
4.3.2.1 NWP system : AROME
AROME (Application of Research to Operations at MEsoscale) is the meso-scale
NWP system of Me´te´o-France (Seity et al., 2011), operating over France since December
2008 at 2.5 km grid spacing (1.3 km since 2015 ; Brousseau et al., 2016). It is a spectral
and non-hydrostatic model. The physics and data assimilation schemes are detailed in
Seity et al. (2011). In particular, AROME uses the radiation parametrizations from the
European Centre for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF), with the SW scheme
from Fouquart and Bonnel (1980) and the LW scheme from Mlawer et al. (1997).
In this study, we built a continuous atmospheric forcing dataset using hourly AROME
forecasts issued from the 0 UTC analysis time, from + 6 h to + 29 h, extracted on a
regular latitude/longitude grid with a 0.025◦resolution over the period and domains of
study (Sect. 4.3.1, Fig. 4.2), similarly to Que´no et al. (2016) and Vionnet et al. (2016).
Besides incoming shortwave and longwave radiations, 2 m temperature and humidity, as
well as 10 m wind speed and precipitation (amount of rainfall and snowfall) are part of
the AROME forcing.
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(a)
(b)
Figure 4.2 – Domains of study : (a) the French Alps, (b) the Pyrenees, with AROME
topography at 2.5 km resolution. Red dots : SW↓ stations ; blue dots : SW↓ and LW↓
stations ; black lines : SAFRAN massifs.
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4.3.2.2 Analysis system : SAFRAN
SAFRAN (Syste`me d’Analyse Fournissant des Renseignements Atmosphe´riques a` la
Neige ; Analysis System Providing Atmospheric Information to Snow ; Durand et al.,
1993, 2009a,b) is a meteorological analysis system developed to provide hourly esti-
mation of meteorological parameters required to drive land surface models. SAFRAN
outputs are available per 300 m altitude steps within mountainous regions called ”mas-
sifs”. There are 23 massifs in the French Alps and 23 massifs in the French and Spanish
Pyrenees (Fig. 4.2), defined for their climatological homogeneity. SAFRAN reanalyses
take a preliminary guess from the global NWP model ARPEGE (from Me´te´o-France, 15
km grid spacing projected on a 40 km grid ; Courtier et al., 1991) combined by optimal
interpolation with available observations from automatic weather stations, manual ob-
servations carried out in the climatological network and in ski resorts, remotely-sensed
cloudiness and atmospheric upper-level soundings. In particular, the incoming shortwave
and longwave radiations are computed with the radiation scheme from Ritter and Geleyn
(1992), using as first guess vertical profiles of temperature and humidity from ARPEGE
forecasts, atmospheric soundings, a guess of cloudiness based on the analysed vertical
humidity profile and a cloud mask detected by satellite (Derrien et al., 1993).
In this study, we used SAFRAN reanalyses from 1 August 2010 to 31 July 2014. For
comparisons to in situ irradiance observations, the reanalyses were interpolated at the
exact elevation of the stations. For La Pesse station in Jura (Fig. 4.2a), the extension of
SAFRAN to mid-altitude French massifs (Lafaysse et al., 2013) was used. For Carpen-
tras station in plains (Fig. 4.2a), the SAFRAN-France extension (Quintana-Segu´ı et al.,
2008) was considered. For distributed comparisons and for the atmospheric forcing of
distributed snowpack simulations, the reanalyses at massif-scale in the French Alps and
in the Pyrenees were interpolated over the 0.025◦grid of the AROME forcing, within
SAFRAN massifs, similarly to Que´no et al. (2016) and Vionnet et al. (2016), following
the method described in Vionnet et al. (2012).
4.3.2.3 LSA SAF products
The LSA SAF is a project supported by the European Organisation for the Exploita-
tion of Meteorological Satellites (EUMETSAT) and a consortium of European National
Meteorological Services, with the purpose to use remotely-sensed data to determine land
surface variables (Trigo et al., 2011). In particular, it provides estimates of the Downward
Surface Shortwave Flux (DSSF) and the Downward Surface Longwave Flux (DSLF), de-
rived from the Spinning Enhanced Visible and Infrared Imager (SEVIRI) radiometer on
board the Meteosat Second Generation (MSG) geostationary satellite (Schmetz et al.,
2002). They are generated every 30 min, covering the MSG full disk with a 3 km re-
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solution at nadir. They have been operationally disseminated since September 2005
(http ://landsaf.ipma.pt). DSSF and DSLF are fully consistent as they are based on the
same satellite observations.
• SW↓ irradiance : DSSF
The algorithm to estimate the DSSF is described in details by Geiger et al. (2008b).
The MSG/SEVIRI cloud mask (Derrien and Le Gle´au, 2005) identifies clear-sky
and cloudy-sky situations. Two separate algorithms are then applied. In the clear-
sky method, derived from Frouin et al. (1989), the effective transmittance of the
atmosphere is computed using the total column water vapour content (TCWV)
forecast by the European Centre for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF)
Integrated Forecasting System (IFS), the ozone amount from the Total Ozone
Mapping Spectrometer climatology, a constant visibility and the surface albedo
taken from the LSA SAF albedo product (Geiger et al., 2008a). In the cloudy-sky
method, derived from Gautier et al. (1980) and Brisson et al. (1999), the top-of-
atmosphere reflectance observed by MSG/SEVIRI is used in addition to the former
set of variables. The target accuracy of the DSSF is 10% or 20 W m−2 for values
lower than 200 W m−2.
• LW↓ irradiance : DSLF
The algorithm to estimate the DSLF is described in details by Trigo et al. (2010). It
consists in a modified version of the bulk parametrization of Prata (1996), initially
developed for clear skies only. It relies on a formulation of the effective emissivity
and temperature of the atmospheric layer above the surface, using the TCWV, 2
m temperature (T2m) and 2 m dew point (Td2m) forecast by the ECMWF IFS.
The formulation parameters are calibrated for clear-sky and overcast conditions
independently. The MSG/SEVIRI cloud mask (Derrien and Le Gle´au, 2005) is
thus the only observation used, to distinguish clear-sky and cloudy-sky situations.
In case of partly cloudy situations, the average of both terms is taken. The target
accuracy of the DSLF is 10%.
4.3.2.4 New DSLF product using AROME forecasts
The DSLF relies on the ECMWF IFS forecasts of TCWV, T2m and Td2m. These
atmospheric variables have a strong dependence on altitude and a strong spatial variabi-
lity in mountainous terrain. The 16-km horizontal resolution of the ECMWF IFS hardly
represents this spatial variability in the Alps and the Pyrenees, despite a constant lapse
rate applied for grid elevation correction. Consequently, we developed a new DSLF pro-
duct using the same algorithm (Trigo et al., 2010) depending on the cloud mask (Derrien
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and Le Gle´au, 2005), but replacing ECMWF forecasts by AROME forecasts at 2.5 km
resolution, which provides a finer representation of the topography. Air temperature and
dew point were taken at the first operational atmospheric level. The use of AROME
also implies a better agreement of the atmospheric forecast resolution (2.5 km) with the
cloud mask and final product resolution (3 km).
AROME forecasts were interpolated over the LSA SAF grid through a closest-
neighbour method (similar grid spacings). The possible altitude difference between AROME
grid points and LSA SAF grid points was mitigated thanks to a vertical temperature gra-
dient of - 6.5 K km−1, similarly to the method applied to ECMWF IFS forecasts. The
algorithm was applied to the new DSLF on the LSA SAF grid over the domains of study
(Fig. 4.2), from 1 August 2010 to 31 July 2014. Hereafter, this product is referred to as
DSLFnew.
4.3.2.5 In situ irradiance observations
To assess the distributed irradiance datasets, ground measurements of SW↓ and LW↓
were extracted from Me´te´o-France station network and additional Automatic Weather
Stations (AWS). Stations with altitude higher than 1000 m were selected. Since the
elevation is one of the most significant factor of surface radiation spatial variability
(Oliphant et al., 2003), stations were not used for evaluation if the difference between the
station elevation and the elevation of the four closest AROME and LSA SAF grid points
was higher than 300 m. The resulting observation database, represented in Fig. 4.2,
includes 14 mountain SW↓ stations (8 in the French Alps, 1 in Jura and 5 in the
Pyrenees), 4 mountain LW↓ stations (3 in the French Alps and 1 in the Pyrenees). An
additional station located in plains at Carpentras (Fig. 4.2) has been included in the
database since it is the reference station for SW↓ and LW↓ measurements in France.
These stations and their characteristics are listed in Table 4.1.
Radiation measurements are scarce in mountainous terrain and their quality is often
lower than plain measurements, due to the difficulty to maintain these stations and the
possible occurrence of frost or snow on the sensors in winter (Lapo et al., 2015a). The
pyranometers from Me´te´o-France network (Kipp&Zonen CM5, CM6B and CM11) meet
the good quality standards of the World Meteorological Organization (WMO, 2014),
hence an uncertainty of hourly total SW↓ irradiance from ±5% to ±8%. Due to their
location in altitude implying difficulties of maintenance, it seems more realistic to retain
here a maximum uncertainty of ±10%. The station of Carpentras in plains is equipped
with the pyranometer Kipp&Zonen CM21 and the pyrgeometer Kipp&Zonen CG4. This
station is a reference station for radiation measurements, as it is part of the Baseline
Surface Radiation Network (BSRN ; Ohmura et al., 1998) : the uncertainties are ±3% for
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SW↓ and ±5% for LW↓. At Col de Porte where the pyranometer Kipp&Zonen CM14 and
the pyrgeometer Kipp&Zonen CG4 undergo a regular maintenance, Morin et al. (2012)
reported a total uncertainty on the order of ±10% (including site-dependent uncertain-
ties). The AWS of Bassie`s (Szczypta et al., 2015), Argentie`re glacier and St-Sorlin glacier
(data from GLACIOCLIM program, https ://glacioclim.osug.fr) have Kipp&Zonen CM3
pyranometers and CG3 pyrgeometers, classified as moderate quality after WMO’s stan-
dards (WMO, 2014), for which the manufacturer reports a daily total accuracy of ±10%.
The uncertainties have not been estimated at these stations. They are possibly higher
than 10% because of the difficulty to maintain AWS in complex environment, particu-
larly in winter. WMO (2014) indicates uncertainties up to ±20% for hourly totals for
this kind of instruments. The results at these stations are indicative for high altitudes
but shall be considered carefully. Table 4.1 summarizes the measurement uncertainties
at each station.
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4.3.3 Snowpack datasets
The impact of the different irradiance datasets on distributed snowpack simulations
is assessed using the snowpack model Crocus with different atmospheric forcings. These
simulations are compared to in situ measurements of snow depth (SD).
4.3.3.1 Snowpack model : Crocus
Snowpack simulations driven by different irradiance datasets were performed with the
detailed snow cover model Crocus (Brun et al., 1992; Vionnet et al., 2012) coupled with
the ISBA land surface model within the SURFEX simulation platform (Masson et al.,
2013), to fully simulate the interactions between snowpack and soil. SURFEX/ISBA-
Crocus (called Crocus hereafter) simulates the evolution of the snowpack physical pro-
perties along its stratigraphy, under given atmospheric forcing data (temperature and
specific humidity at a given height above the surface, wind speed at a given height above
the surface, SW↓ and LW↓ irradiance, solid and liquid precipitation).
The simulations were carried out over the French Alps and Pyrenees domains (Fig. 4.2),
on the AROME regular latitude/longitude grid at 0.025◦resolution (Sect. 4.3.2.1) from 1
August 2010 to 31 July 2014. The effect of aspect and slope on incoming solar radiations
were not taken into account, and the interactions with the vegetation and the parametri-
zation of fractional snow cover were not activated, because the evaluation observations
are supposed to be in flat and open fields. This configuration has already been used in
Vionnet et al. (2016) and Que´no et al. (2016).
Except incoming radiations, the atmospheric forcing of the snowpack simulations was
built with AROME forecasts (Sect. 4.3.2.1). The radiative components of the forcings
were extracted from the different irradiance datasets : a) AROME radiation forecasts
(simulations named A-Cro hereafter), b) SAFRAN radiation reanalyses (simulations na-
med AS-Cro hereafter), c) DSSF and DSLFnew (simulations named AL-Cro hereafter).
In order to include DSSF and DSLFnew products in AROME forcing, the interpolation
on AROME grid was made to minimize the effect of elevation difference on the incoming
radiations. Among the four nearest LSA SAF grid points, the grid point with the mi-
nimum altitude difference with AROME grid point was chosen. Similarly to Hinkelman
et al. (2015), SW↓ irradiances were not modified, whereas a vertical gradient of - 29 W
m−2 km−1 (Marty et al., 2002) was applied to LW↓ irradiances to mitigate the remaining
differences in altitude. The different simulations are summarized in Table 4.2.
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Table 4.2 – Characteristics of the snowpack simulations.
4.3.3.2 In situ snowpack observations
To assess the quality of Crocus simulations, an observational dataset of SD measu-
rements was constituted in the French Alps and the Pyrenees, within SAFRAN massifs.
Only stations with less than 150 m elevation difference to the model topography were
selected. This dataset contains a total of 172 stations (89 in the French Alps and 83
in the Pyrenees) with daily manual measurements at ski resorts (at 6 UTC) and daily
automatic measurements by ultra-sonic sensors at high altitude sensors, as described in
details in Vionnet et al. (2016) for the French Alps and in Que´no et al. (2016) for the
French and Spanish Pyrenees.
4.4 Evaluation of radiation products over the Alps
and the Pyrenees
4.4.1 Comparisons with in situ measurements
SW↓ and LW↓ irradiances from LSA SAF products, AROME forecasts and SAFRAN
reanalyses were evaluated using in situ measurements. The altitude of the grid points
associated to each station is reported in Table 4.1. Biases and Root Mean Square Errors
(RMSE) were computed in absolute and relative values (with the mean of observations as
reference). To account for topographic shading, a topographic mask was computed after
a 25 m resolution digital elevation model at all stations except Andorre and Envalira.
The SW↓ irradiance products were only evaluated when the sun was above the horizon,
or when the observed value was higher than 20 W m−2 at Andorre and Envalira stations.
The LW↓ irradiance products were evaluated by day and night.
The SW↓ scores for all stations are listed in Table 4.1. For most stations, DSSF
shows the lowest biases with an underestimation of SW↓ (until - 15% at Argentie`re
glacier). Biases are also mostly negative for SAFRAN (until - 25% at Villar-St-Pancrace),
while AROME exhibits strong positive biases at most of the stations (until + 24% at
Col de Porte). DSSF exhibits the lowest RMSE at all stations except Col de Porte and
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Argentie`re glacier. For all products, the lowest RMSE are reached at Carpentras in plains.
These scores are summarized in Fig. 4.3. The distinction by domain (French Alps and
Pyrenees) shows that the three products have very similar RMSE over both domains,
which highlights the consistency of these scores. The distinction by range of altitude
(1000 m - 1500 m, 1500 m - 2000 m, > 2000 m) shows increasing RMSE with altitude
for DSSF, while RMSE are higher but more constant for AROME and SAFRAN. The
increasing RMSE of DSSF is mainly due to stronger negative biases at high altitudes (-
39 W m−2 above 2000 m against - 8 W m−2 between 1000 m and 1500 m). SAFRAN
biases are negative at all altitudes while AROME biases are positive at all altitudes.
Overall, DSSF exhibits the best scores with a relative bias of - 4% and a relative RMSE
of 33%. SAFRAN has a relative bias of - 7% and a relative RMSE of 40%. Finally,
AROME exhibits the strongest relative bias (+ 12%) and the highest relative RMSE
(43%).
Figure 4.3 – Bias and RMSE of SW↓ irradiance products (DSSF in green, AROME in
blue, SAFRAN in red) compared to stations gathered by domain (left), range of altitude
(center) and all stations (right).
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Fig. 4.4 shows biases and RMSE of the different datasets of incoming LW↓ (DSLF,
DSLFnew, AROME and SAFRAN) at the five LW↓ stations and the overall scores. In this
figure, stations are ordered by altitude. In mountains, DSLF, DSLFnew and AROME have
a negative bias, while SAFRAN bias tends to increase with altitude (from - 7 W m−2 at
Col de Porte to + 19 W m−2 at St-Sorlin glacier). At low elevation (Carpentras), the best
scores are in favour of DSLFnew with a bias of + 4 W m−2 (+ 1%) and a RMSE of 16 W
m−2 (5%), which falls within the range of uncertainties of the sensor. At three mountain
stations (Col de Porte, Bassie`s and Argentie`re glacier), the lowest bias and RMSE are
reached by SAFRAN, while AROME has the lowest RMSE at St-Sorlin glacier. Overall,
AROME exhibits the strongest negative relative bias (- 6%) and the highest relative
RMSE (12%). DSLF and DSLFnew have equivalent scores with a relative bias of - 3%
and a relative RMSE of 11%. Finally, SAFRAN has a relative bias of + 1% and a relative
RMSE of 11%. These global scores are close to the sensor uncertainties in mountains,
which does not enable to choose the ”best product”. However, some trends are identified
such as an underestimation of LW↓ by DSLF, DSLFnew and AROME. The performance
of LSA SAF products and models is also clearly better in terms of LW↓ than SW↓,
because of lower biases and RMSE.
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Figure 4.4 – Bias and RMSE of LW↓ irradiance products (DSLF in green, DSLFnew
in orange, AROME in blue, SAFRAN in red) compared to each station (left) and all
stations (right).
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The yearly cycles of SW↓ irradiances are illustrated at Carpentras for reference
(Fig. 4.5a) and at Pe´one mountain station (Fig. 4.5b). They show higher RMSE in
Spring and Summer for each dataset, lowest RMSE for DSSF and highest RMSE for
AROME during the whole year, except in December and January where the three pro-
ducts have equivalent RMSE. This trend was found similar at all stations. No specific
trend was observed for the bias. The SW↓ daily cycles (Fig. 4.5c for Carpentras and
Fig. 4.5d for Pe´one) show a lower RMSE for DSSF in the middle of the day. SAFRAN
cycle is not marked enough (positive biases in the morning and evening, negative biases
in the middle of the day). Whatever the hour, AROME overestimates SW↓. DSSF re-
presents well the diurnal cycle, with an underestimation in the afternoon. These trends
were also highlighted at the other mountain stations. The study of the daily and yearly
cycles of LW↓ irradiances did not indicate any particular trend for scores following the
month or the hour (not shown).
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Figure 4.5 – Mean yearly cycles of SW↓ irradiance products (DSSF in green, AROME
in blue, SAFRAN in red) and ground measurements (in black), bias and RMSE over the
2010-2014 period at : a) Carpentras, b) Pe´one. Mean daily cycles of the same products,
bias and RMSE over the 2010-2014 period at : c) Carpentras, d) Pe´one.
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4.4.2 Spatial comparisons of the distributed products
Spatial comparisons of the different irradiance products were carried out over the
two domains. DSSF and DSLF were taken as references. The spatial distributions of
their annual mean computed using data from 1 August 2010 to 31 July 2014 and the
differences with the other irradiance products are shown in Fig. 4.6 for the French Alps
and in Fig. 4.7 for the Pyrenees.
Figure 4.6 – a) Average of the DSLF from 1 August 2010 to 31 July 2014 in the
French Alps, and relative difference with the DSLF for : b) AROME, c) SAFRAN and
d) DSLFnew. e) Average of the DSSF, and relative difference with the DSSF for : f)
AROME, g) SAFRAN.
The DSLF exhibits a strong correlation with the altitude, with a decreasing LW
irradiance towards the highest elevations, i.e. the East of the French Alps (Fig. 4.6a) and
the central range of the Pyrenees (Fig. 4.7a). AROME presents a moderate negative bias
as compared to the DSLF, both in the Alps (Fig. 4.6b) and in the Pyrenees (Fig. 4.7b),
while SAFRAN presents a strong positive bias, particularly in the highest areas of the Alps
(Fig. 4.6c) and the Pyrenees (Fig. 4.7c). DLSFnew presents a slight positive bias over
most of the domains, except over the highest peaks where the bias is slightly negative
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(Fig. 4.6d and Fig. 4.7d).
Figure 4.7 – a) Average of the DSLF from 1 August 2010 to 31 July 2014 in the
Pyrenees, and relative difference with the DSLF for : b) AROME, c) SAFRAN and
d) DSLFnew. e) Average of the DSSF, and relative difference with the DSSF for : f)
AROME, g) SAFRAN.
The DSSF exhibits a lower correlation with the topography (Fig. 4.6e and Fig. 4.7e).
For given sky conditions, the SW irradiance increases with the elevation as the atmos-
pheric transmissivity increases. But the annual mean of the DSSF follows more regio-
nal patterns of cloud cover than elevation patterns. For example, in the French Alps,
Fig. 4.6e shows a North-West – South-East gradient of increasing DSSF : South-Eastern
massifs are often shielded by North-Western massifs in the most frequent case of West
and North-West disturbed flows. A similar gradient of precipitation was shown in Du-
rand et al. (2009b). The heterogeneity of DSSF is even more marked in the Pyrenees
(Fig. 4.7e) where the West-East chain acts as an orographic barrier to the prevailing
westerlies and northwesterlies coming from the Atlantic Ocean (Que´no et al., 2016).
A clear discontinuity appears between the French Pyrenees, where the clouds are often
blocked, and the Spanish Pyrenees, often affected by Foehn wind and resulting clear sky
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conditions. The lowest DSSF are found in the Western part of the French Pyrenees, while
the Eastern part is more sunny due to the abating Atlantic influence and a Mediterra-
nean climate. AROME presents a strong positive bias (Fig. 4.6f and Fig. 4.7f), locally
higher than 30% over the highest peaks, and still higher than 15% in many plain areas.
SAFRAN bias is very variable from one massif to another (Fig. 4.6g and Fig. 4.7g).
A strong negative bias for SAFRAN can be noticed in the South-Western massifs of
the Spanish Pyrenees (Fig. 4.7g), highlighting a poor representation of the orographic
blocking as already noticed in Que´no et al. (2016).
The dependence of the different irradiance products with the altitude was further
explored with the study of altitudinal gradients. Figure 4.8 represents the vertical evo-
lution of the LW↓ and SW↓ averaged over the SAFRAN massifs of the French Alps and
the Pyrenees by steps of 100 m of elevation over the whole study period, together with
the associated standard deviations.
Figure 4.8 – Vertical evolution of LW↓ products by steps of 100 m : a) in the French
Alps, b) in the Pyrenees, and SW↓ products c) in the Alps, d) in the Pyrenees, averaged
over SAFRAN massifs from 1 August 2010 to 31 July 2014, with LSA SAF in green,
AROME in blue, SAFRAN in red, DSLFnew in orange. The envelopes represent the
mean ± the standard deviation. The dashed black line represents the climatological LW↓
vertical gradient of -29 W m−2 km−1 from Marty et al. (2002).
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The strong dependency of LW↓ irradiance with altitude is confirmed in Fig. 4.8a for
the French Alps and Fig. 4.8b for the Pyrenees. As a reference, the altitudinal gradient
for annual LW↓ means of -29 W m−2 km−1 found by Marty et al. (2002) in the Swiss
Alps is plotted in dashed line, while Table 4.3 lists the mean altitudinal gradient for each
dataset in both domains. All datasets present a steady decrease of LW↓ with altitude,
and are close to each other below 1200 m approximately. For higher elevations, SAFRAN
annual mean value is significantly stronger than AROME, DSLF and DSLFnew, due to
a lower vertical gradient (Table 4.3). We showed in Sect 4.4.1 that AROME, DSLF
and DSLFnew had a negative bias at the four mountain stations. This effect may come
from a too strong vertical gradient (Table 4.3). DSLFnew is larger than AROME and
DSLF at all altitudes below 2900 m in the French Alps (Fig. 4.8a) and 2200 m in the
Pyrenees (Fig. 4.8b) approximately. It gets lower at the highest altitudes due to a stronger
vertical gradient. The stronger vertical gradient of DSLFnew compared to DSLF is the
confirmation that the use of forecasts of higher resolution for the algorithm takes more
into account the topography. The excessive vertical gradient may originate from the cold
bias of AROME near-surface temperatures, enhanced with the altitude (Vionnet et al.,
2016), leading to a strong underestimation of the fluxes by DSLFnew at the highest
altitudes.
Table 4.3 – Mean altitudinal gradient in LW↓ for AROME, SAFRAN, DSLF and DSLF-
new in the French Alps and the Pyrenees.
AROME SAFRAN DSLF DSLFnew
French Alps -29 -21 -31 -36
Pyrenees -31 -23 -32 -37
In terms of SW↓ irradiance, Fig. 4.8c and Fig. 4.8d highlight that AROME fluxes are
significantly stronger than SAFRAN and DSSF at all altitudes. SAFRAN is marked by an
increase of incoming SW↓ fluxes with altitude, while AROME and DSSF present a more
variable evolution, and particularly a decrease of the fluxes at the highest altitudes in the
Alps (Fig. 4.8c). This decrease may reflect the more frequent presence of clouds blocked
by the highest peaks. Furthermore, these figures underline a weaker dependency of SW↓
irradiance with altitude than LW↓ irradiance. Indeed, the standard deviation of LW↓ at
a given altitude is small compared to the total variation of the mean LW↓ with altitude
for all products (Fig. 4.8a and Fig. 4.8b), whereas they can reach similar values for SW↓
(Fig. 4.8c and Fig. 4.8d). This spatial variability at a given altitude is particularly marked
at low- and mid-altitudes (< 1800 m) in the Pyrenees for AROME and DSSF, reflecting
a good representation of the strong climate heterogeneity between French and Spanish
CHAPITRE 4. APPORT DE PRODUITS SATELLITAIRES 139
foothills. SAFRAN, which gives homogeneous analyses per massif, does not account for
the spatial variability within the massif as is the case for AROME and DSSF.
4.5 Impact of the radiation products on snowpack
simulations
Snowpack simulations were performed over four winters from 2010 to 2014 to assess
the impact of the different irradiance datasets as radiative forcing. Table 4.4 summarizes
the bias and RMSE for the three simulations (A-Cro, AL-Cro and AS-Cro) compared
at 172 stations of the French Alps and the Pyrenees over the period. The scores are
aggregated by domain and elevation range. As shown by Vionnet et al. (2016) and
Que´no et al. (2016), A-Cro overestimates the snow depth (+ 38 cm in the French Alps
and + 55 cm in the Pyrenees), with marked RMSE (62 cm in the French Alps and
89 cm in the Pyrenees). The use of DSSF and DSLFnew as radiative forcing (AL-Cro)
increases the bias by + 5 cm in the French Alps and + 15 cm in the Pyrenees, while
the RMSE is increased by + 10 cm in the French Alps and + 17 cm in the Pyrenees.
On the contrary, the use of SAFRAN radiative forcing (AS-Cro) gives a lower bias (29
cm in the French Alps and 51 cm in the Pyrenees) and RMSE (59 cm in the French
Alps and 88 cm in the Pyrenees). The highest biases and RMSE are reached at high
altitude (≥ 2200 m) by AL-Cro, because of the marked underestimation of DSSF and
DSLFnew at these elevations. The use of SAFRAN irradiances (AS-Cro) tends to reduce
the biases of A-Cro, particularly at the lowest elevations where the higher LW↓ increases
the melting during the whole season. Above 1800 m, the RMSE is not reduced by the
use of SAFRAN irradiances (except above 2200 m in the Alps), because the higher LW↓
enhances the melting in winter and the lower SW↓ reduces the melting in spring, which
increases the dispersion around the annual bias.
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Table 4.4 – Bias and root mean square error (RMSE) of snow depth at 172 stations
of the French Alps and the Pyrenees over the period 2010-2014 for simulations A-Cro,
AL-Cro and AS-Cro. The best scores are given in bold.
Domain and Bias (cm) RMSE (cm)
elevation range A-Cro AL-Cro AS-Cro A-Cro AL-Cro AS-Cro
French Alps 38 43 29 62 72 59
< 1800 m 31 29 24 52 53 49
[1800 m, 2200 m[ 26 26 12 58 66 59
≥ 2200 m 61 80 53 79 99 72
Pyrenees 55 70 51 89 106 88
< 1800 m 66 72 59 97 105 91
[1800 m, 2200 m[ 46 63 43 85 105 86
≥ 2200 m 57 78 56 87 109 89
Figure 4.9 provides an example of snow depth evolution at Albeille station in the
French Pyrenees (2195 m, located in Fig. 4.10) during one year (2010/2011), as observed
and simulated in the three configurations. The behaviour of the models at this station is
typical of most of the stations. The three simulations overestimate the snow depth. AL-
Cro presents the strongest positive bias during the whole season, because of lower values
of LW↓ and SW↓. On the contrary, AS-Cro exhibits a lower overestimation than the
other simulations during all the accumulation period (until mid-March approximately).
It can be explained by the values of SAFRAN LW↓ irradiance, which are higher than
the other datasets. In winter, SW↓ radiations are low and the snow albedo is high :
their contribution to the surface energy budget is much lower than in spring. Thus, LW↓
radiations have a higher relative contribution during the accumulation period. However,
during the melting period (from mid-March to mid-May here), the contribution of SW↓
radiations is the highest, due to higher extra-terrestrial solar fluxes, longer days and lower
snow albedo : because of their higher SW↓, A-Cro simulations melt faster than AS-Cro,
which reduces their bias.
These trends can also be observed when looking at maps of spatially distributed
snowpack simulations. Figure 4.10 represents the SWE (snow water equivalent) simulated
by A-Cro taken as a reference on 1 February 2013 during the accumulation period and
on 1 May 2013 during the melting period, and the differences between AL-Cro, AS-Cro
and this reference at the same dates. The differences with AL-Cro are generally between
- 50 mm and + 50 mm on 1 February 2013. AS-Cro exhibits lower SWE values at this
date, due to its higher LW↓ irradiance. However, on 1 May 2013, both simulations exhibit
higher SWE values than A-Cro almost everywhere, with differences mostly higher than
200 mm, locally reaching 400 mm, due to lower SW↓ irradiances.
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Figure 4.9 – Snow depth evolution at Albeille station (2195 m, French Pyrenees)
during winter 2010/2011 : observations in black, A-Cro simulation in blue, AL-Cro in
green, AS-Cro in red.
The impact of the radiative forcing on SWE simulations was further studied at two
grid points in the French Pyrenees : one at low altitude (point A, 1359 m) and one at high
altitude (point B, 2459 m), both located in Fig. 4.10. Figure 4.11 represents the simulated
SWE and cumulated melting at point A during the winter season 2010/2011, together
with the difference in irradiance with AROME as reference. The same evolutions at point
B are represented in Fig. 4.12. The relative impact of DSSF and DSLFnew is represented
in dashed lines (simulations ALSW -Cro and ALLW -Cro, Table 4.2). At point A, melting
occurs during the winter. Consequently, AS-Cro and ALLW -Cro simulations lead to lower
values of SWE than A-Cro, since they both exhibit higher LW↓ than AROME (+ 8 W
m−2 for DSLFnew and + 9 W m−2 for SAFRAN). Thus, on 15 February 2011, the
cumulated melting is more than doubled for AL-Cro (104 mm, and 154 mm for ALLW -
Cro) compared to A-Cro (42 mm). The lower SW↓ of DSSF compared to AROME (- 15
W m−2) implies very limited SWE differences with A-Cro in the heart of the winter (same
cumulated melting for A-Cro and ALSW -Cro on 15 February 2011). Similarly, the lower
SW↓ of SAFRAN (- 3 W m−2) cannot compensate the higher LW↓ during the winter. The
simulation using both DSSF and DSLFnew radiations (AL-Cro) is intermediate between
both curves (ALLW -Cro and ALSW -Cro). At high altitude (Fig. 4.12), the melting period
starts at the beginning of April. Thus, there are no differences between all simulations
until then, despite strong differences in the radiative forcing. Snow melts slightly more
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Figure 4.10 – Snow Water Equivalent simulated by A-Cro (top) on 1 February 2013
(left) and 1 May 2013 (right) over the Pyrenees. Differences between the SWE simulated
by AL-Cro (middle) and AS-Cro (bottom) with A-Cro at the same dates. Points A and
B and Albeille station are located.
slowly with SAFRAN radiative forcing, the lower SW↓ being counterbalanced by the
higher LW↓. A marked difference in the melt timing can be noted for AL-Cro : the
lower SW↓ is not counterbalanced by the slightly higher LW↓. The peak SWE is shifted
by almost one month compared to A-Cro. Therefore, it leads to marked differences in
terms of cumulated melting : on 1 June 2011, the cumulated melting for A-Cro reaches
1149 mm, i.e. almost the double of AL-Cro (613 mm, and 433 mm for ALSW -Cro). The
simulation mixing DSSF and DSLFnew radiations (AL-Cro) is very close to the DSSF-
only simulation (ALSW -Cro). Overall, the effect of DSSF prevails at high altitude leading
to a later end of the snow cover, while the effect of DSLFnew prevails at low altitude
leading to an earlier end of the snow cover.
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Figure 4.11 – Top : Snow Water Equivalent simulated by A-Cro (blue), AL-Cro (green),
ALSW -Cro (dashed green), ALLW -Cro (dashed orange), AS-Cro (red) from 1 October
2010 to 30 June 2011 at point A in the Pyrenees(1359 m, Fig. 4.10). Middle : Cumulated
melting represented with the same colours. Bottom : Mean daily irradiance differences
with AROME for DSSF (green), DSLFnew (orange) and SAFRAN irradiances (red).
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Figure 4.12 – Top : Snow Water Equivalent simulated by A-Cro (blue), AL-Cro (green),
ALSW -Cro (dashed green), ALLW -Cro (dashed orange), AS-Cro (red) from 1 October
2010 to 30 June 2011 at point B in the Pyrenees (2459 m, Fig. 4.10). Middle : Cumulated
melting represented with the same colours. Bottom : Mean daily irradiance differences
with AROME for DSSF (green), DSLFnew (orange) and SAFRAN irradiances (red).
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4.6 Discussion
4.6.1 Quality of irradiance datasets in mountainous terrain
We presented an overview of the quality of several irradiance datasets through an
in-depth assessment of the irradiance fields in mountainous terrain. In terms of SW↓
irradiances, DSSF exhibits best scores in mountains, particularly below 2000 m. Above
2000 m, its RMSE is similar to SAFRAN and AROME, due to a strong negative bias.
AROME presents systematic and large overestimations of SW↓ irradiances, contrarily to
SAFRAN tendency to underestimate them. The spatial variations of SW↓ irradiances are
better represented in DSSF and AROME than in SAFRAN. In terms of LW↓ irradiances,
the obtained errors are comparable and it is difficult to identify the best product. The use
of forecasts at higher spatial resolution to compute DSLFnew enhances the topographic
dependence, which limits the underestimation of LW↓ irradiance at low and mid-altitudes
found with DSLF, but strengthens the negative bias at high altitude. The resulting
altitudinal gradient is probably too strong. It may originate from the cold bias of AROME
near-surface temperatures, enhanced with the altitude (Vionnet et al., 2016), which leads
to a strong underestimation of the fluxes by DSLFnew at the highest altitudes.
Several studies evaluated LSA SAF irradiance products at hourly time step (when the
sun is above the horizon for SW↓) at plain stations. For DSSF, we showed in this study
a bias of - 14 W m−2 and a RMSE of 117 W m−2, while in plains, Geiger et al. (2008b),
Ineichen et al. (2009) and Cristo´bal and Anderson (2013) reported biases of + 2 W m−2,
+ 5 W m−2 and - 5 W m−2 respectively, and RMSE of 87 W m−2, 103 W m−2 and 65
W m−2 respectively. The higher RMSE in mountains may partly be explained by higher
mean values. For DSLF, we showed in this study a bias of - 8 W m−2 and a RMSE of
32 W m−2, while in plains, Trigo et al. (2010) and Ineichen et al. (2009) reported biases
of + 3 W m−2 and - 11 W m−2 respectively, and RMSE of 25 W m−2 and 29 W m−2
respectively. The scores in mountains are close to the scores in plains, and lie within the
range of uncertainty of LW↓ sensors in mountains (Table 4.1). Thus, the performance
of LSA SAF irradiance products remains satisfactory compared to previous evaluations
of these products in plains.
Hinkelman et al. (2015) similarly evaluated the CERES SYN products at mountain
stations for 3 hours averages. In terms of SW↓ irradiance, they showed biases between -
13 W m−2 and + 51 W m−2 and RMSE between 93 W m−2 and 162 W m−2. In terms of
LW↓ irradiance, they showed biases between - 17 W m−2 and + 31 W m−2 and RMSE
between 24 W m−2 and 40 W m−2. Despite a coarser spatial resolution, the obtained
irradiance errors are similar to those of LSA SAF products, but they are reduced by the 3
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hours average. Reaching similar performance at hourly time step can then be considered
as an improvement. The shorter time step of LSA SAF products also enables a finer
representation of the SW↓ diurnal cycle.
These results suggest that LSA SAF satellite estimates of SW↓ and LW↓ irradiances
are suitable to drive distributed snowpack simulations in mountainous terrain. DSLF
can be replaced by DSLFnew up to mid-altitudes (2200 m approximately), where the
performance is improved. These products constitute beneficial alternatives to NWP and
analysis systems in complex terrain.
4.6.2 Sensitivity of snowpack simulations to the radiative forcing
DSSF and DSLFnew irradiance datasets were used to replace AROME irradiance
forecasts as radiative forcing of Crocus simulations. The rest of the atmospheric forcing
was taken from AROME forecasts. A similar experiment was done with SAFRAN irra-
diances. The performance of the snowpack simulations was degraded when using DSSF
and DSLFnew products, with an increased positive snow depth bias. On the contrary,
the use of SAFRAN irradiances was found to decrease the positive bias obtained with
AROME-Crocus. Vionnet et al. (2016) and Que´no et al. (2016) already showed an
overestimation of snow depth by AROME-Crocus in the French Alps and the Pyrenees
respectively. In addition, Que´no et al. (2016) partly attributed this overestimation to an
underestimation of strong melting. Thus, replacing AROME radiation forecasts by lower
or equivalent values (DSSF and DSLFnew) logically enhances the overestimation, despite
the better quality of the new radiation products. In this case, improving the radiation
forcing leads to degraded snowpack simulations. This effect may be attributed to error
compensations within the atmospheric forcing and/or within the snowpack model :
• The positive snow depth bias is not due to an overestimation of snow accumulation
by AROME-Crocus, as shown by Que´no et al. (2016). The strong overestimation
of SW↓ by AROME shown in this study would also tend to increase the melting
and reduce the snow depth bias. We showed here it is not counterbalanced by the
underestimation of LW↓. However, the underestimated melting may be linked to
an underestimation of the turbulent fluxes, with a possible influence of the T2m
cold bias, particularly marked at the highest altitudes (- 2.8 K above 2500 m ;
Vionnet et al., 2016). Their influence needs to be further explored.
• Within the snowpack model Crocus, Que´no et al. (2016) showed an underestima-
tion of snow settling, with a direct effect on snow depth bias. The parametrisation
of the albedo evolution also needs to be questioned : Lafaysse et al. (2017) un-
derlined a positive bias of Crocus-simulated albedo at Col de Porte (Fig. 4.2a),
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which they partly attributed to the parametrisation of albedo decrease in the vi-
sible range as a function of the age of the snow layer and the altitude of the site.
An overestimation of the albedo indeed decreases the absorption of solar energy,
hence enhancing the positive snow depth bias.
These results endorse the idea that snowpack ensemble simulations are necessary to
mitigate error compensations, as recently developed for Crocus with ESCROC (Ensemble
System Crocus ; Lafaysse et al., 2017).
The sensitivity of Crocus snowpack simulations to the radiative forcing can be in-
terpreted in the light of several works quantifying the impact of atmospheric forcing
errors on snowpack simulations (Raleigh et al., 2015; Lapo et al., 2015b; Sauter and
Obleitner, 2015). First, Sauter and Obleitner (2015) studied the influence of uncertain-
ties on atmospheric forcing variables on simulations of glacier mass-balance using Crocus
in the Svalbard islands (European Arctic). They identified LW↓ uncertainty as the main
source of variance (50%) of the surface energy balance throughout the year. However,
the prevailing effect of LW↓ compared to SW↓ is specific to high latitudes, because of
the lack of solar insolation in winter. In our study, we showed that the new LW↓ forcing
from DSLFnew (with a positive bias compared to AROME) had a significant impact on
the mass budget during the whole winter at low altitudes (Fig. 4.11), while the impact
was more limited at high altitudes (Fig. 4.12). It can be explained by decreasing LW↓
irradiances with altitude together with increasing SW↓ irradiances, leading to a more
significant impact of SW↓ at high altitudes. It is also due to the earlier snowmelt at low
altitudes, which limits the crucial role played by SW↓ in spring.
Furthermore, the differences between the different radiative forcing datasets mainly
consist of biases rather than random errors : a typical example is the difference of SW↓
at high altitudes between AROME and DSSF shown in Fig. 4.12. Their effect is then
cumulated during the whole season, rather than counterbalanced, which increases their
impact. It is consistent with the outcomes of Raleigh et al. (2015) who showed that
snowpack models are more sensitive to biases than random errors in the forcings. It
was particularly highlighted for incoming radiations by Lapo et al. (2015b). Lapo et al.
(2015b) additionally showed the smaller SWE impact of SW↓ biases than LW↓ biases,
due to the albedo effect. Our example at high altitude (Fig. 4.12) does not follow this
rule because of marked SW↓ differences in spring, when the albedo decreases. Finally,
although the SWE is not impacted by the differences in incoming radiations at high
altitude during the accumulation period (Fig. 4.12), impacts are to be expected in terms
of snow surface temperatures, with possible consequences on the snow metamorphism
processes. Lapo et al. (2015b) indeed showed more sensitivity of the snowpack simula-
tions to radiation errors at the coldest sites when evaluated in terms of snow surface
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temperature rather than SWE. Future works could thus focus on the impact of the dif-
ferent incoming radiation datasets on the surface energy budget and the resulting effects
on the snowpack stratigraphy.
4.7 Conclusion
In this paper, we assessed the quality of satellite-derived incoming radiation products
(DSSF for solar irradiance and DSLF for longwave irradiance) in mountainous terrain, by
conducting a thorough inter-comparison study involving kilometric resolution forecasts
from the NWP system AROME and fields from the SAFRAN analysis system. A new
satellite-derived product for LW↓ iradiance (DSLFnew) was developed using the DSLF
algorithm fed by AROME forecasts. An evaluation of all available products was perfor-
med against in situ measurements using four years of data in the French Alps and the
Pyrenees. The result analysis showed that DSSF products are best for solar radiations,
despite an underestimation at the highest altitudes, while AROME is associated with
a strong positive bias and SAFRAN with a negative bias. In terms of longwave radia-
tions, contrasted results were obtained at the mountain stations, all falling within the
range of uncertainty of sensors. A systematic underestimation by AROME, DSLF and
DSLFnew was highlighted. The negative bias of DSLF was reduced by DSLFnew up to
mid-altitudes but enhanced at high altitudes due to a too strong altitudinal gradient.
A spatial comparison of the datasets showed that AROME and DSSF better represent
the spatial variability of SW↓ fluxes in mountains by comparison with SAFRAN. These
results are encouraging and highlight the potential benefits of using DSSF, DSLF and
DSLFnew as radiative forcing for snowpack modelling in mountainous terrain. Their re-
latively good quality in mountains as compared to lower altitudes also supports the use
of these data as climatological inputs and/or validation datasets for NWP models over
complex domains such as mountains, where incoming radiation measurements are scarce.
An evaluation of distributed snowpack simulations by Crocus driven by AROME and
the different radiation datasets was then conducted in the French Alps and the Pyrenees.
We showed that replacing AROME radiations by DSSF and DSLFnew increased the posi-
tive bias of snow depth, despite an overall better performance of these datasets in terms
of incoming radiations. Therefore, an improved meteorological forcing does not ensure
more accurate snowpack simulations. This is mostly due to error compensations within
the atmospheric forcing and the snowpack model. Complementary studies are sorely nee-
ded to identify the cause of the underestimated melting, which cannot be attributed to
radiative fluxes. They should tackle factors such as the turbulent fluxes simulated by
AROME-Crocus and the albedo parametrisation in Crocus. Ensemble snowpack model-
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ling would also enable to account for simulation errors (Lafaysse et al., 2017). Apart from
the AROME-Crocus modelling context, in the light of the quality assessment performed
in Sect. 4.4, there is a clear benefit of using LSA SAF satellite products of incoming
radiations for snow cover modelling in mountains.
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4.8 Synthe`se du chapitre
Dans ce chapitre, nous avons e´tudie´ l’apport potentiel des produits satellitaires de
rayonnements solaire et grandes longueurs d’ondes incidents (respectivement DSSF et
DSLF) fournis par LSA SAF pour la mode´lisation du manteau neigeux en montagne. Un
nouveau produit satellitaire de rayonnement LW↓ (nomme´ DSLFnew) a e´te´ de´veloppe´ en
utilisant les pre´visions d’AROME dans l’algorithme de LSA SAF. Une inter-comparaison
de ces champs avec les pre´visions d’AROME et les re´analyses de SAFRAN a e´te´ mene´e
sur les Alpes et les Pyre´ne´es, par e´valuation ponctuelle a` l’aide de mesures in-situ en
montagne ou par comparaison spatialise´e des champs. Il en ressort les re´sultats suivants :
• En termes de SW↓, les meilleurs scores sont au cre´dit de DSSF, malgre´ une sous-
estimation en haute montagne. AROME pre´sente un fort biais positif et SAFRAN
un biais ne´gatif. DSSF et AROME pre´sentent une valeur ajoute´e en termes de
variabilite´ spatiale du SW↓ par rapport a` SAFRAN.
• En termes de LW↓, les scores sont variables selon les stations et les erreurs sont de
l’ordre des incertitudes des capteurs en montagne. Il est donc difficile d’identifier
le meilleur produit. Une sous-estimation re´currente apparaˆıt ne´anmoins en altitude
pour AROME, DSLF et DSLFnew. DSLFnew pre´sente une plus forte de´pendance
a` la topographie que DSLF. Le biais ne´gatif de DSLF est atte´nue´ par DSLFnew
jusqu’aux altitudes moyennes (environ 2200 m), mais accru a` haute altitude du fait
d’un gradient altitudinal trop fort. A l’inverse, le gradient altitudinal de SAFRAN
est trop faible, par comparaison aux gradients climatologiques de´ja` mis en e´vidence
dans les Alpes.
Les diffe´rents jeux de donne´es de rayonnements ont ensuite e´te´ utilise´s comme forc¸age
radiatif de simulations distribue´es du manteau neigeux AROME-Crocus dans les Alpes
franc¸aises et les Pyre´ne´es. Leur inter-comparaison et leur e´valuation vis-a`-vis de mesures
in-situ de hauteurs de neige ont mis en e´vidence les re´sultats suivants :
• Les simulations avec forc¸age radiatif issu de DSSF et DSLFnew pre´sentent un biais
positif de hauteur de neige accru par rapport aux simulations AROME-Crocus, alors
qu’un forc¸age radiatif issu de SAFRAN tend a` re´duire ce biais.
• L’impact des diffe´rences de forc¸age radiatif sur le SWE simule´ est diffe´rent selon
l’altitude. A basse altitude, la fonte intervient pendant tout l’hiver, pe´riode ou` le
SW↓ est plus faible et l’albe´do de la neige plus e´leve´ qu’au printemps, d’ou` une
influence plus marque´e des biais en LW↓. A l’inverse, a` haute altitude, la fonte ne
de´marre qu’au printemps, les biais en SW↓ y jouent donc un roˆle plus significatif.
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En conclusion, nous avons montre´ que le jeu de donne´es associant DSSF et DSLF
ou DSLFnew (cohe´rents entre eux car de´rive´s du meˆme masque nuageux) pre´sentait les
meilleures performances globales en montagne. Il peuvent donc constituer des donne´es
de validation des pre´visions d’AROME ou d’autres syste`mes de PNT en montagne et
pre´sentent un apport ave´re´ pour les simulations distribue´es du manteau neigeux. En re-
vanche, dans le contexte de la mode´lisation par AROME-Crocus, leur utilisation de´grade
les simulations. Ce re´sultat montre qu’ame´liorer un ou plusieurs termes du forc¸age at-
mosphe´rique ne contribue pas ne´cessairement a` ame´liorer la simulation de manteau
neigeux par Crocus. Des compensations ou cumuls d’erreurs peuvent en effet interve-
nir a` la fois dans le forc¸age atmosphe´rique et dans le mode`le de manteau neigeux. A
la lumie`re des re´sultats du chapitre pre´ce´dent, les diffe´rentes erreurs mises en e´vidence
dans les simulations AROME-Crocus sugge`rent de nouvelles sources d’erreurs a` explorer
a` l’avenir : une possible sous-estimation des flux turbulents par AROME et une pos-
sible surestimation de l’albe´do due a` sa parame´trisation dans Crocus. Finalement, ces
me´canismes de cumul/compensation d’erreurs plaident en faveur d’une approche ensem-
bliste a` la fois du forc¸age atmosphe´rique (Vernay et al., 2015) et de la mode´lisation du
manteau neigeux (Lafaysse et al., 2017), afin de quantifier les incertitudes.
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5.1 Introduction [en franc¸ais]
Nous avons vu dans les chapitres pre´ce´dents les apports et limites de simulations
distribue´es du manteau neigeux alimente´es par des pre´visions me´te´orologiques a` e´chelle
kilome´trique, e´ventuellement comple´te´es par des produits satellitaires de rayonnements.
Ces e´tudes nous ont e´claire´ sur le comportement d’AROME-Crocus a` l’e´chelle de saisons
hivernales comple`tes. Dans une perspective de pre´vision a` courte e´che´ance des risques
en montagne, il est inte´ressant de comple´ter cette approche saisonnie`re par l’e´tude
d’e´ve`nements nivo-me´te´orologiques a` enjeu.
Nous avons ainsi cherche´ a` identifier la valeur ajoute´e potentielle des mode`les AROME
et Crocus pour la pre´vision et la mode´lisation de la formation de glace en surface du
manteau neigeux re´sultant de pre´cipitations verglac¸antes dans les Pyre´ne´es. Il s’agit de
pre´cipitations liquides surfondues qui ge`lent au contact de la surface. Les pre´visionnistes
nivologues pyre´ne´ens de Me´te´o-France ont re´cemment identifie´ ce phe´nome`ne comme
une source importante d’accidents pour les pratiquants d’activite´s hivernales en mon-
tagne, en plus des avalanches. Ce fut notamment le cas pour l’e´pisode de pre´cipitations
verglac¸antes dans la nuit du 5 au 6 janvier 2012, qui a recouvert une large portion du
massif pyre´ne´en d’une couche de glace de 5 cm ou plus d’e´paisseur (Fig. 5.1). Cette
couche de glace a persiste´ en surface pendant plusieurs semaines, compliquant la pro-
gression en montagne pour les skieurs de randonne´e et les alpinistes, et occasionnant
de nombreux accidents par glissade. 41 interventions des services de secours ont e´te´ re-
cense´es et 9 personnes ont perdu la vie suite a` ce seul e´ve`nement. Mais a` l’heure actuelle,
les syste`mes ope´rationnels d’analyse et de pre´vision nivo-me´te´orologique (SAFRAN et
Crocus) ne permettent de repre´senter ni la formation de pre´cipitations surfondues, ni la
formation de glace qui s’ensuit sur le manteau neigeux. Les observations du manteau
neigeux re´alise´es quotidiennement aux stations automatiques et aux postes du re´seau
nivo-me´te´orologique de Me´te´o-France offrent par ailleurs des informations tre`s limite´es
sur l’occurrence de ces e´pisodes.
Pour pallier les limites (i) des observations disponibles, (ii) de la pre´vision me´te´orologique
et (iii) de la mode´lisation nivologique, nous avons de´veloppe´ trois axes de travail qui ap-
portent des re´ponses comple´mentaires a` la proble´matique :
• Une base de donne´es d’observations a e´te´ construite par production participative
(crowd-sourcing en anglais). Sur le site Internet de la communaute´ de sports de
montagne Camptocamp 1, les comptes-rendus de ski de randonne´e et d’alpinisme
mentionnant la pre´sence d’une couche de glace en surface du manteau neigeux
ont e´te´ se´lectionne´s d’octobre 2010 a` juin 2015.
1. www.camptocamp.org (consulte´ le 14 septembre 2017)
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Figure 5.1 – Couche de glace recouvrant le manteau neigeux apre`s l’e´pisode de
pre´cipitations verglac¸antes du 5-6 Janvier 2012 dans les Pyre´ne´es. Cre´dits : F. Cabot.
• Les pre´cipitations verglac¸antes en montagne sont un phe´nome`ne complexe mal
simule´ par le mode`le AROME. Nous avons explore´ le potentiel de son sche´ma de
microphysique nuageuse, dont nous avons tire´ des diagnostics d’occurrence et de
quantite´ de pre´cipitations surfondues. Ces diagnostics ont e´te´ valide´s sur la pe´riode
2010-2015 sur l’ensemble des Pyre´ne´es par comparaison a` notre base de donne´es
d’observations collaboratives.
• Un module spe´cifique a e´te´ imple´mente´ dans le mode`le Crocus afin de simuler la
formation de glace en surface du manteau neigeux. Ce module re´sout les e´changes
e´nerge´tiques issus de la rupture de surfusion et de la solidification de l’eau. Une
couche aux proprie´te´s physiques de la glace pure est ajoute´e si les conditions de
gel sont re´unies. Cette nouvelle version du mode`le (nomme´e Crocus-ice) a e´te´
alimente´e par le diagnostic de pre´cipitations verglac¸antes d’AROME sur tout le
domaine pyre´ne´en, puis valide´e sur la pe´riode 2010-2015. L’e´pisode du 5-6 janvier
2012 a fait l’objet d’une analyse approfondie.
L’ensemble des re´sultats issus de ces nouvelles me´thodes sont donne´s ci-apre`s dans la
retranscription d’un article en anglais. Elle est comple´te´e en Sect. 5.9 par une analyse de
l’impact de la simulation des couches de glace sur la stratigraphie du manteau neigeux.
La Section 5.10 propose une synthe`se des principales conclusions du chapitre.
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Article : Forecasting and modelling ice layer formation
on the snowpack due to freezing precipitation in the
Pyrenees
Cette section correspond a` l’article suivant, publie´ dans Cold Regions Science and
Technology :
Que´no, L., Vionnet, V., Cabot, F., Vre´court, D., and Dombrowski-Etchevers, I.: Fore-
casting and modelling ice layer formation on the snowpack due to freezing precipitation in
the Pyrenees, Cold Reg. Sci Technol., 146, 19–31, doi:10.1016/j.coldregions.2017.11.007,
2018
Abstract
In the Pyrenees, freezing precipitation at high elevations is quite frequent in winter,
leading to the formation of an ice layer on the surface of the snowpack. It may cause
many accidents amongst mountaineers and skiers, with sometimes more fatalities per
winter than avalanches. Such events are not predicted by current operational systems
for snow and avalanche hazard forecasting. A crowd-sourced database of surface ice
layer occurrences was first built up, using reports from Internet mountaineering and ski-
touring communities, to mitigate the lack of observations from conventional observation
networks. Simple diagnostics of freezing precipitation were then developed, based on the
cloud water content and 2-m temperature forecast by the Numerical Weather Prediction
model AROME, operating at 2.5-km resolution. An evaluation over five winters gave
a probability of detection reaching 81% and a false alarm ratio of 23% compared to
occurrences reported in the observation database. A new modelling of ice formation
on the surface of the snowpack due to impinging supercooled water was added to the
detailed snowpack model Crocus. It was combined with the atmospheric diagnostic of
freezing precipitation. Resulting snowpack simulations over five winters captured the
formation of the main observed ice layers. The performance of the diagnostic associated
with the ice formation modelling was assessed for the event of 5-6 January 2012, with
altitudinal and spatial distributions of the ice layer matching the observations. These
simple methods enable to forecast the occurrence of surface ice layer formations and
to simulate their evolution within the snowpack, even if an accurate estimation of the
amount of freezing precipitation remains the main challenge.
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5.2 Introduction
The most common risks encountered by mountaineers and skiers in mountains during
the winter season are snow avalanches (Schweizer et al., 2003). Over the period 1980-
2014 in France, ANENA (French National Association for Snow and Avalanche Studies)
reported an average of 31 fatalities every winter due to avalanches (Jarry, 2015). Ava-
lanche hazard forecasts are issued daily during the winter season in the Alps, Corsica
and the Pyrenees by Me´te´o-France forecasters. They recently reported another source
of numerous accidents in the Pyrenees. Freezing precipitation, leading to the formation
of a pure ice layer at the surface of the snowpack, is a quite frequent phenomenon in
the Pyrenees.
An intense event of ice formation on the snowpack highlighted the necessity to better
understand and predict such a phenomenon. During the night of the 5–6 January 2012,
a thick ice layer formed due to freezing precipitation at high elevations, in a synoptic
context of warm front in a North-West flow with strong winds and orographic blocking
on the French side of the Pyrenees. The ice layer thickness often reaching 5 cm or more
was prevalent over the Pyrenean massif. Because of subsequent clear sky conditions, this
ice layer remained two weeks or more on the surface of the snowpack. During this period,
mountain rescue services reported an exceptionally high number of accidents by sliding
of back-country skiers and mountaineers caused by this glassy and very hard surface,
which made the progression in mountainous terrain hazardous (Fig. 5.2). 9 fatalities
occurred during the two following weeks. This human toll was greater than the average
number of two fatalities due to avalanches in the Pyrenees per winter over the last five
years (source : ANENA). The consequences of this event were particularly marked due
to the persistence of ice on the surface. However, according to avalanche forecasters
such events are rather frequent in the Pyrenees. New methods to predict and model the
phenomenon are sorely needed to warn mountaineers and skiers in advance.
Currently, operational snowpack simulations for avalanche hazard forecasting run
with the detailed snowpack model SURFEX/ISBA/Crocus (Vionnet et al., 2012), men-
tioned as Crocus hereafter. It is used within the SAFRAN–Crocus–MEPRA model chain
applied over the main French mountainous areas (Durand et al., 1999; Lafaysse et al.,
2013). The meteorological analysis and forecasting system SAFRAN (Syste`me d’Analyse
Fournissant des Renseignements Atmosphe´riques a` la Neige ; Analysis System Providing
Atmospheric Information to Snow ; Durand et al., 1993) provides the meteorological for-
cing for Crocus. In particular, the precipitation phase is derived from a simple threshold
of 1 ◦C for air temperature at 2 m above the ground. It only enables the representation of
snowfall and rain but not of freezing precipitation. An inaccurate estimation of the pre-
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Figure 5.2 – Mountaineer using crampons on the ice layer after the event of 5-6
January 2012. Credits : Club Alpin Franc¸ais des Montagnards Arie´geois.
cipitation phase may change the stratigraphy simulated by Crocus and consequently the
stability and avalanche hazard predicted by the expert system MEPRA (Giraud, 1992).
Since no snowpack observations are assimilated in operational models, the snowpack
stratigraphy may remain skewed during the whole winter season. Thus, freezing precipi-
tation events are considered as a source of errors in numerical snowpack forecasting by
French operational services in the Pyrenees.
The latest developments in mesoscale Numerical Weather Prediction (NWP) sys-
tems offer new opportunities to forecast atmospheric icing and freezing precipitation,
since they include advanced cloud micro-physics schemes with a representation of mixed-
phase cloud processes and a higher diversity of water species. For instance, Thompson
et al. (2009) used the Weather Research and Forecasting (WRF) model at kilometric
resolution with an improved microphysics scheme for winter precipitation (Thompson
et al., 2004) to predict icing due to freezing rain, freezing drizzle or freezing fog. Fore-
casting freezing precipitation is still a challenge : in the Integrated Forecasting System
of ECMWF (European Centre for Medium-Range Weather Forecasts), cloud and pre-
cipitation physics were recently modified to improve freezing rain predictions (Forbes
et al., 2014). Additionally, the high horizontal resolution of mesoscale NWP systems
gives a better representation of the topography, which allows to study these events in
complex terrain. Drage and Hauge (2008) used MM5 to simulate atmospheric icing in a
Norwegian coastal mountainous terrain, in-cloud icing was also simulated by Yang et al.
(2012) on Mount Washington (U.S.A.) with the regional mesoscale model GEM-LAM
at 1-km grid spacing, and WRF was used by Podolskiy et al. (2012) to simulate rime
formation on Mount Zao (Japan) and by Ferna´ndez-Gonza´lez et al. (2015) to simulate
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a freezing drizzle event in the Guadarrama Mountains (Spain), both at 1-km resolution.
AROME (Application of Research to Operations at MEsoscale ; Seity et al., 2011;
Brousseau et al., 2016) is the mesoscale NWP system of Me´te´o-France, operating at
kilometric grid spacing over France (2.5 km from 2008 to 2015, 1.3 km since then). It
was recently used to drive snowpack simulations with Crocus at kilometric resolution over
the French Alps (Vionnet et al., 2016) and the Pyrenees (Que´no et al., 2016). Vionnet
et al. (2016) highlighted AROME potential for mountain meteorology and Que´no et al.
(2016) showed a good representation of the snow cover spatial distribution and benefits
in terms of daily snow depth variations, despite strong positive biases in terms of snow
depth. More specially, AROME includes a comprehensive cloud micro-physics scheme,
and thus, simulates supercooled cloud water, which is of particular interest in regard to
the issue of freezing precipitation. The aim of the present study is to assess the potential
of AROME associated with Crocus for the detection of freezing precipitation events and
the modelling of the formation of an ice layer on the snowpack in the Pyrenees. The
original character of the study derives from the use of cloud micro-physical informations
from a mesoscale NWP system in mountainous terrain combined to a snowpack model
for ground icing.
The paper is organized as follows. In Sect. 5.3, we briefly present the observed phe-
nomenon and its meteorological context, as well as available observations for identified
events. We introduce an observation database built up using information posted on In-
ternet by the ski-touring community. Section 5.4 describes the NWP model AROME
and the detailed snowpack model Crocus. Section 5.5 presents the development of a
simple method to detect freezing precipitation in the Pyrenees using AROME, and the
implementation of a module to simulate the ice layer formation due to freezing precipi-
tation in Crocus. These new methods are assessed in Sect. 5.6 following two axes : (i)
sensitivity study and temporal occurrence of the detections over five winters, (ii) spatial
and altitudinal distribution of the simulated freezing precipitation and ice formation for
the 5-6 January icing event. Results are discussed in Sect. 5.7 with a particular emphasis
on the limitations of the methods and the observation database.
5.3 Description of the observed phenomenon
5.3.1 Meteorological context in the Pyrenees
This study focuses on the Pyrenees (Fig. 5.3), the natural border separating France
from Spain, stretching from the Atlantic Ocean to the Mediterranean Sea, a mountain
range with many summits exceeding 3000 m a.s.l. The domain of study covers France,
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Andorra and Spain, from 41.6◦N to 43.6◦N and from -2.5◦E to 3.5◦E.
Figure 5.3 – Domain of study : the Pyrenees, with AROME topography at 2.5 km
resolution. Black lines represent the regions where avalanche bulletin are issued daily.
The red line indicates the transect of Fig. 5.7 (0.65◦E). Point A : 42.65◦N, 0.65◦E, 2563
m in AROME topography.
In the Pyrenees, freezing precipitation on the snowpack occurs in very specific meteo-
rological conditions. During common freezing rain situations in plains, snow flakes melt
in an intermediate warm layer to form water drops and these drops become supercooled
in a layer close to the ground below freezing point. In the situations studied here, freezing
precipitation is associated with an entirely negative temperature sounding, which implies
that water drops stay supercooled all along the vertical profile.
It is almost always associated with a warm front and N/NW flow with orographic
blocking in the French Pyrenees. The cloud top temperature is between -5 ◦C and -10 ◦C,
so that cloud droplets stay supercooled and do not turn into ice crystals and snow flakes
(Rauber et al., 2000). The temperature vertical profile remains below freezing point down
to the ground. Cloud droplets undergo a collision-coalescence process (Cober et al., 1996)
which contributes to the formation of drops up to the size of drizzle (100 µm - 500 µm)
falling on the ground (the so-called ”warm rain process”). The process of coalescence is
favoured by strong winds and vertical updraft giving significant precipitation (Rasmussen
et al., 1995; Ferna´ndez-Gonza´lez et al., 2015).
To avoid the formation of ice or snow, the ice nuclei must have a low number
concentration. Furthermore, at temperatures warmer than -10◦C, only few ice nuclei are
active (Rauber et al., 2000). The Pyrenees are mostly exposed to oceanic westerly winds,
which very likely favour the formation of freezing drizzle due to the low amount of ice
nuclei in oceanic air masses (Rasmussen et al., 2002). The influence of the oceanic air
masses on the freezing drizzle spatial distribution was highlighted by Stuart and Isaac
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(1999), who showed that Atlantic regions of Canada were the most frequently affected
by freezing drizzle. Similarly, it seems that freezing precipitation on the snowpack is
much rarer in the Alps than in the Pyrenees.
5.3.2 Observations
After the event of 5-6 January 2012, the ice layer was present on all aspects, although
there was more ice on the windward sides due to the projection of drops by strong winds,
while the leeward sides of ridges were locally sheltered. It covered an altitudinal range
from 1800 m – 2000 m (thinner ice on wet snow under 2000 m) to 2600 m – 2800
m : Fig. 5.4 illustrates the three main types of snow surfaces found after the event,
following the simplified vertical temperature profile and the elevation of clouds. As a
general rule, ice layers are often found at altitude above usual daily observations made
by ski patrollers in ski resorts. Thus, very limited information is available for avalanche
forecasters in these situations. The temporal occurrence of freezing precipitation can be
guessed from the stop of some high-altitude anemometers, jammed by accreting ice.
But the standard observation network, including snow depth sensors, cannot be used to
detect these events. An alternative source of data is necessary.
Figure 5.4 – Scheme illustrating the types of snow surfaces after the event of 5-
6 January 2012 depending on the altitude and the temperature vertical profile. Cre-
dits : (top) author M. Matveieff ; (middle) author F. Cabot ; (bottom) author J.-
M. Fontan, licence CC-by-nc-nd, URL www.camptocamp.org/outings/315471/fr/
col-d-aoube-collet-sans-nom-par-les-cabanes-d-aoube.
There has been a recent growing interest in crowd-sourcing to address the lack of ob-
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servations, particularly in atmospheric sciences (Muller et al., 2015), for example to have
a large spatial coverage of precipitation type observations (Elmore et al., 2014). Crowd-
sourcing data was also used through social networks for avalanche hazard forecasting
(e.g. Tremper and Diegel, 2014), or through GPS-tracking to study skiers’ behaviour
in avalanche terrain (Hendrikx and Johnson, 2016). In the present study, we used an
original source of information for snowpack studies. Internet ski-touring and mountai-
neering communities gather a large amount of observations on a large geographical and
temporal domain. Furthermore, mountaineers and back-country skiers begin their ascent
from valleys to reach summits of mountains, hence a potentially wide spatial and altitu-
dinal coverage. Unfortunately, as their outing is mostly made when the weather is nice,
observations are not exhaustive. Expert validation is necessary as reports are subjective.
An ice layer observation database was built up, based on ski-touring and mountai-
neering reports from the Camptocamp website (www.camptocamp.org, last access : 26
January 2017) for the period 08/2010 – 08/2015. Reports on outing in the Pyrenees
which contained words in French such as ”glace” (ice), ”vitrifie´e” (glassy/glaze) or ”ver-
glace´e” (icy) were selected. The wording of these reports and their associated pictures
helped to confirm or invalidate the presence of an ice layer (e.g. differentiate it from a
melt-refreeze crust). Dates and locations of events were recorded. Ambiguous situations
were removed. Overall, 92 observations constitute the database over the five years. 41
mountain rescue reports were added for the event of 5-6 January 2012.
5.4 Models
5.4.1 NWP model : AROME
AROME is the meso-scale NWP system of Me´te´o-France (Seity et al., 2011). It
provides operational forecasts over France since December 2008 at 2.5-km grid spacing,
upgraded to 1.3 km in 2015 (Brousseau et al., 2016). It is a spectral and non-hydrostatic
model. The kilometric resolution enables to represent meso-scale effects of the topogra-
phy and its dynamical influence on the atmosphere in mountainous areas (Vionnet et al.,
2016).
In this paper, we will underline the added benefits brought from AROME for the
prediction of ice layer formation events in mountainous areas. AROME simulates cloud
development and precipitation using the ICE3 cloud microphysical scheme (Pinty and
Jabouille, 1998). ICE3 is a one-moment bulk scheme with five prognostic hydrometeors
(cloud droplets, rain, ice crystals, snow and graupel). In particular, cloud water and cloud
rain are characterized after Kessler’s scheme (Kessler, 1969). It can provide valuable
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information for mountain meteorology and snowpack-related issues, in addition to usual
precipitation and ground-level variables. The hydrometeor mixing ratio (in g kg−1) at a
given altitude, will be mentioned hereafter as : CWC (cloud water content), CRC (cloud
rain content), CIC (cloud ice content), CSC (cloud snow content) and CGC (cloud
graupel content).
AROME provides a 30-h forecast at the 0, 6, 12 and 18 UTC nominal analysis
times over a domain covering France. In this study, we used the hourly forecasts of the
0 UTC analysis time, from +6 h to +29 h, as they can be used in the morning by
operational services for immediate hazard forecast. They were extracted on a regular
latitude/longitude grid at 0.025◦ (approximately 2.5 km) resolution over the Pyrenees
domain (Fig. 5.3).
5.4.2 Snowpack model : Crocus
Snowpack simulations for operational avalanche hazard forecasting were performed
with the detailed snow cover model Crocus (Brun et al., 1992; Vionnet et al., 2012). It is
coupled with the ISBA land surface model within the SURFEX (EXternalized SURFace)
simulation platform (Masson et al., 2013), which enables to fully simulate the interactions
between snowpack and soil. The physical properties of the snowpack are modelled along
its stratigraphy (with a user-defined maximum number of layers – 50 in this study).
The model is used in oﬄine mode and requires the following driving data : reference
level temperature and specific humidity (usually 2 m above ground), wind speed (usually
10 m above ground), incoming short-wave and long-wave radiations, solid and liquid
precipitation. In particular, liquid precipitation is considered as incoming fluxes in the first
snow layer. The water flow through the snowpack is modelled with the bucket approach
and uses a series of reservoirs at each snow layer (Vionnet et al., 2012; D’Amboise et al.,
2017). Simulations were carried out with a 15 min internal time step, on flat surfaces.
5.5 Methods for freezing precipitation forecasting and
ice layer modelling
5.5.1 Potential and limitations of AROME for freezing precipi-
tation forecasting
We first studied the behaviour of AROME for the simulation of the event of 5-6
January 2012. Figure 5.5 illustrates the vertical gradient of precipitation forecast by
AROME between 5 January 2012, 12 UTC (13 local time), and 6 January 2012, 6 UTC
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(7 local time), averaged over the massif of Haute-Bigorre (Fig. 5.3, the area with most
ice layer observations for this event). It shows that above 2000 m there is mainly a mix
of snow and graupel, the little amount of rain falling at the beginning of the period when
the 0◦C-isotherm was high enough. AROME did not forecast any freezing precipitation
for this event.
Figure 5.5 – Vertical gradient of cumulated precipitation forecast by AROME from 5
January 2012, 12 UTC, to 6 January 2012, 6 UTC, averaged over Haute-Bigorre massif
(Fig. 5.3).
To study how the microphysics scheme simulates the episode along the flow, we
focused on a North-South transect across the Pyrenees. The location of the transect
(0.65◦E), identified by a red line in Fig. 5.3, was chosen to cover a large altitudinal range.
The temporal evolution of hydrometeor content as well as precipitation and temperature
forecast by AROME for the afternoon and night of 5-6 January 2012 is represented in
Fig. 5.6 at point A of the transect (42.65◦N, 0.65◦E, Esera massif, Fig. 5.3), at an altitude
of 2563 m where freezing precipitation was observed. The entire temperature profile stays
below freezing for the duration of this event, including the 2 m temperature, which is
consistent with the meteorological context of freezing precipitation through collision-
coalescence process (Sect. 5.3.1). A very high CWC is simulated, reaching up to 0.8
g kg−1 at 17 UTC. It decreases between 21 UTC and 22 UTC, together with a sudden
increase in solid hydrometeors, including graupel. This suggests that AROME simulates
the formation of ice crystals and snow flakes by auto-conversion and Bergeron processes
and the formation of graupel by riming of supercooled droplets on snow flakes. These
processes favour the depletion of supercooled liquid water and prevent the formation of
freezing precipitation in the model. Instead, the model erroneously simulates snowfall
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where no snowfall was observed in the region, except for a very low amount at the end
of the night locally.
Figure 5.6 – Evolution of cloud hydrometeor content at 100m level (top, lines), hourly
precipitation (top, bars) and temperature at 100m and 2m levels (bottom), forecast by
AROME at point A (42.65◦N, 0.65◦E, 2563 m, Fig. 5.3) from 5 January 2012, 12 UTC,
to 6 January 2012, 6 UTC.
Figure 5.7 represents the CWC, CIC and CSC forecasts by AROME along the transect
on 5 January, 20 UTC (21 local time). It gives a spatial overview of the simulation : high
CWC are modelled on the French side, with maximum values above 2000 m, reaching 0.8
g kg−1, associated with temperatures below 0 ◦C. The cloud top temperature is warmer
than -8 ◦C. The orographic shield and Foehn effect due to strong NW wind is visible
on the Spanish side with no clouds and a strong increase in temperatures : the iso-0 ◦C
is at around 2100 m on the French side while it quickly reaches around 3500 m on the
Spanish side. The CSC and CIC are much lower than the CWC : they reach a maximum of
around 0.3 g kg−1 at the highest peak. CRC and CGC are both close to zero (not shown).
The simulated cloud microphysics thus correspond to the conditions necessary for the
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formation of freezing precipitation through collision-coalescence process, described in
Sect. 5.3.1. Additionally, Fig. 5.8 represents a map of the average CWC at 100 m above
the ground over the Pyrenees, between 14 UTC and 6 UTC, with locations of observed ice
layers and associated accidents. The good spatial correlation of these two data indicates





Figure 5.7 – AROME forecast of (a) CWC, (b) CIC and (c) CSC on 5 January 2012,
20 UTC, along a North-South transect, 0.65◦E, identified by a red line in Fig. 5.3.
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Figure 5.8 – Average CWC at 100 m forecast by AROME between 5 January 2012,
14 UTC, and 6 January 2012, 6 UTC. Red dots : accident reports. Orange dots :
mountaineers’ observations.
5.5.2 Freezing precipitation forecasting
5.5.2.1 Occurrence
The study of the event of 5-6 January 2012 shows that AROME simulates the wrong
precipitation phase despite the simulation of high CWC in the cloud microphysics scheme.
This finding highlights the need for a new diagnostic of freezing precipitation that is not
based on precipitation forecasts. Similarly, Ferna´ndez-Gonza´lez et al. (2015) showed that
WRF did not simulate supercooled precipitation for a freezing drizzle event in mountains,
and had to develop an algorithm based on the cloud microphysics scheme to forecast it.
The collision-coalescence process leading to the growth and precipitation of super-
cooled cloud water is not correctly simulated by AROME. Consequently, we decided to
introduce an atmospheric diagnostic of freezing precipitation occurrence, based on the
forecast of supercooled cloud water. The first condition is a subfreezing 2 m air tempera-
ture. Secondly, a threshold of liquid water at 100 m has to be determined. This method
is consistent with the findings of Rasmussen et al. (2002) showing that a CWC of 0.35
g kg−1 is a threshold for drizzle formation onset. The supercooled cloud rain also has to
be included in this threshold to account for the potential cases where AROME simulates
freezing precipitation. Thus, we defined the liquid water content LWC = CWC+CRC.
To assess the choice of the thresholds, AROME daily forecast archives were analy-
zed over the entire Pyrenean mountain range from 1 August 2010 to 1 August 2015.
The freezing precipitation diagnostics based on different thresholds were computed every
hour, and compared to the ice layer observation database (Sect. 5.3.2), from Novem-
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ber to May. Several scores were computed to identify the most useful diagnostic to
forecasters : POD (probability of detection, proportion of observed events correctly fore-
cast), FAR (false alarm ratio, proportion of false alarms amongst forecast events), ETS
(equitable threat score, a performance measure adapted to rare events ; Nurmi, 2003)
and frequency bias (number of forecasts divided by the number of observations). For
convenience, these scores were summarized in a modified ROC diagram (Relative Ope-
rating Characteristic ; e.g. Mason and Graham, 2002), where the x-axis is the FAR, more
adapted to rare events (Lalaurette, 2003). Two diagnostics were defined : the Freezing
Precipitation Alert (FPA) to predict the occurrence of the main freezing events and the
Freezing Precipitation Diagnostic (FPD) to cover the full duration of these events and
thus enable to estimate the amount of precipitation.
5.5.2.2 Amount of precipitation
After having determined an occurrence of freezing precipitation, we then need to
determine the amount of freezing precipitation. A simple solution was considered, using
AROME conventional precipitation outputs. When the diagnostic occurs, AROME solid
and liquid amount of precipitation is entirely taken as supercooled liquid precipitation.
This is also the method used by Ferna´ndez-Gonza´lez et al. (2015) to estimate the amount
of freezing drizzle when it is diagnosed. This method assumes purely liquid precipitation,
which can be justified by the fact that freezing rain and freezing drizzle occur most
frequently without any other type of precipitation (Cortinas et al., 2004). Its limitations
are discussed in Sect. 5.7.1.
5.5.3 Modelling the ice layer formation in the snowpack
5.5.3.1 Limitations of the current Crocus version
In its current version, the snowpack model Crocus only considers warm rain or snowfall
from the meteorological forcing, so it does not handle freezing precipitation. Incoming
supercooled water is considered as liquid at 0 ◦C in heat exchange calculations, which
implies percolation and a deep moistening of the snowpack. Liquid water may refreeze
later on but it cannot be compared with the physics of the formation of a pure ice layer
when supercooled drops reach the surface of the snowpack. Wever et al. (2016) noted
that the detailed snowpack model SNOWPACK (Bartelt and Lehning, 2002) has the
same limitations for modelling ice layer formation due to freezing precipitation. They
proposed a new modelling approach for the formation of ice layers due to water flows
inside the snowpack, but this approach cannot treat freezing precipitation. Conversely,
the method we introduce hereafter does not treat ice layer formation inside the snowpack.
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5.5.3.2 Modelling of ice formation
New developments were added to Crocus in order to take into account supercooled
water precipitation from the atmospheric forcing. The heat and mass budgets of super-
cooled drops impacting a cold surface were often modelled for aircraft icing (e.g. Fortin
et al., 2006) or for icing on structures (wires, cylinders ; e.g. Jones, 1996; Makkonen,
2000). The modelling described hereafter is simplified compared to aircraft icing, where
wind plays a crucial role in ice accretion. Furthermore, the surface considered here is
flat. A major difference with icing on structures is the porosity of the snow surface to
water flows.
Figure 5.9 – Simplified heat balance for a supercooled water drop impinging the snow-
pack surface.
It is assumed that large supercooled water drops (drizzle or rain) impact the snow
surface, forming glaze ice on the surface, contrary to rime ice formed by smaller droplets
(Myers et al., 2002). Indeed, small droplets (cloud droplets smaller than 100 µm) entrap
air while freezing, which gives a white colour to rime ice (dry growth process). Larger
drops have time to spread to form glaze ice (wet growth process). Figure 5.9 summarizes
the new module implemented in Crocus for the freezing of impacting supercooled water.
Each flux is counted positively following the orientation of the arrow. At time t0, a water
drop (mass m, temperature T < 0 ◦C) falls on the snow surface. T is assumed to be the
air temperature at 2-m level, even though the largest raindrops may not have time to
fully adjust their temperature to the surface layer temperature while falling. At time t1,
the drop impinges the surface, which breaks its metastable state with an instantaneous
increase of temperature to the thermodynamic ice-water equilibrium at a temperature
T0 = 0 ◦C (less than 20 ms ; Tavakoli et al., 2015). During this first freezing stage, a
fraction φS of the water solidifies and releases latent heat ∆H0 :
∆H0 = −φSmlfus (5.1)
where lfus is the latent heat of fusion for water (kJ kg−1). Consequently, the ther-
modynamical equilibrium is :
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mcw(T0 − T )− φSmlfus = 0 (5.2)
where cw is the specific heat capacity of liquid water (kJ kg−1 K−1). So the fraction




(T0 − T ) (5.3)
i.e. 1.25 % per degree of supercooling. For instance, for a drop at -5 ◦C, 6.3 %
of water is frozen during the first stage. The remaining water stays liquid at T0 and
may freeze only if the energy sinks (surface fluxes and conductive flux with the snow
surface) counterbalance the energy sources. This second freezing stage lasts longer, which
enables the water to spread and form dense glaze ice or to percolate in the snowpack.
The quantity of the remaining water freezing in the second stage is determined by the
energy budget :
∆H = Qcond +Qsurf (5.4)
where ∆H is the latent heat released for the solidification of the remaining water.
Qcond is the conductive heat flux from the ice to the first snow layer and is always
positive in this case (energy sink) because the ice layer temperature is 0 ◦C and the
snow temperature is negative. Qsurf is the surface heat flux from the ice layer to the
atmosphere (sink or source of energy depending on atmospheric conditions).
Qsurf = HF + LE −Rnet (5.5)
It includes the net radiative flux Rnet, with a long-wave radiative cooling (air colder
than the ice surface at 0 ◦C) and a short-wave radiative heating (zero at night and
small in cloudy conditions). It also includes the sensible heat flux from the surface to
the atmosphere HF (energy sink in this case because the surface temperature is at 0
◦C and the air temperature is strictly negative) and the latent heat flux of evaporation
and sublimation to the atmosphere LE (energy sink). The air frictional heating and the
kinetic heating of impinging drops are neglected because they are small compared to the
other terms of the energy budget (Jones, 1996; Makkonen, 2000).
5.5.3.3 Implementation into Crocus
In practice, during one simulation time-step (15 min here), the surface energy budget
(exposed previously) is computed and compared to the energy required to solidify all im-
pinging supercooled water. If the energy sinks are high enough to compensate the latent
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heat released by the solidification of the whole water (added to the other energy sources),
all the water forms an ice layer, whose temperature may then decrease. Conversely, if
the energy sinks are smaller than the energy sources, only the corresponding amount
of water forms ice, while the remaining liquid water can percolate into the underlying
snow layers. The percolation of liquid water is taken into account in the current version
of Crocus through a bucket model (see Sect. 5.4.2). However, the impermeability of ice
to water percolation is not represented in the current version. The liquid water holding
capacity of the two first centimeters at the surface of the snowpack is increased when
there is a freezing precipitation diagnostic, to mimic the presence of an impermeable
ice layer at the surface of the snowpack. The lateral run-off of liquid water along slopes
and the possible persistence of a liquid water film over the ice during more than 15 min
(Crocus time step) are not taken into account here.
The ensuing physical properties of the new ice layer are defined using the usual Crocus
schemes (Vionnet et al., 2012). The new layer grain properties are implemented within
the B92 snow metamorphism scheme (Brun et al., 1992) : the ice is represented as large
melt forms, i.e. non-dendritic case, maximum grain diameter (2 mm) and maximum
sphericity. Its density is assumed to be the density of pure ice (917 kg m−3, Myers et al.,
2002). The snow layers aggregation scheme is modified to prevent the instantaneous
aggregation of a thin ice layer with the underlying snow layer, and thus enable the
formation and growth of a new ice layer. We keep the original albedo parameterization
of Crocus, split in three spectral bands and depending on the optical diameter and
the age of grains (Vionnet et al., 2012). This parameterization gives ice layer albedos
consistent with pure ice spectral albedo (e.g. Andrieu et al., 2016). For clarity sake, the
new version of Crocus described in the present section is called Crocus-ice thereafter.
5.6 Results
The methods introduced in Sect. 5.5 are applied in two stages. In Sect. 5.6.1, we
determine the threshold on LWC for the freezing precipitation diagnostic through a
sensitivity study and a comparison to the observation database over 5 winters (from
2010 to 2015). We evaluate the ability of this diagnostic to detect temporal occurrence
of freezing precipitation and draw a first climatology of freezing precipitation events in
the Pyrenees. AROME diagnostic is then combined with Crocus-ice to simulate the ice
layer formation and its evolution. In Sect. 5.6.2, the new freezing precipitation diagnostic
is assessed for the major event of 5-6 January 2012, in terms of spatial and altitudinal
distribution. Crocus-ice simulations driven by AROME diagnostic are also compared to
the observations for this event.
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5.6.1 Temporal occurrence of freezing precipitation : a five-year
study
5.6.1.1 Sensitivity study
Diagnostics implying different LWC100m thresholds at subfreezing 2-m temperatures
were compared to the observation database in terms of temporal occurrence over the
whole Pyrenees. Observations were associated with a diagnosed freezing precipitation
event if they closely followed it, or if indications in the report enabled to associate it with
a given diagnostic. For instance, observations for February 2012 match the diagnostic
of 5-6 January 2012, since the reports described an ”old ice layer”, at the surface in
wind-exposed areas. Figure 5.10 is a ROC diagram that summarizes the most relevant
diagnostics tested. A detection is given when the LWC100m threshold is overpassed
during at least two consecutive hours. It was associated with observations only if the
detection covered at least 6 pixels of the domain, to account for the lack of spatial
exhaustivity in the observations.
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Figure 5.10 – Modified ROC diagram (POD vs FAR) for AROME diagnostics with
different LWC100m thresholds (blue line), filtered by a minimum precipitation rate (red
line), during at least two consecutive hours at subfreezing T2m, covering at least 6
pixels. FPA : blue triangle. Simple FPD : blue square. FPD with minimum precipitation
amount : red square. Surface ice detection by Crocus-ice driven by AROME FPD : green
star. Dashed black lines represent iso-ETS.
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• Freezing Precipitation Alert over the whole Pyrenees
First, we want to determine a diagnostic to be used by forecasters as an alert of
large freezing precipitation events at the scale of the whole Pyrenees. To this end, the
POD has to be high with a reasonably low FAR. The ETS synthesizes both scores :
no detection or 100% of false alarms would give ETS = 0, while the best performance
(ETS = 1) would be reached for 100% of detections without any false alarms. The blue
curve (Fig. 5.10) represents these scores for a range of LWC100m thresholds from 0.4
g kg−1 to 0.7 g kg−1. A threshold of 0.7 g kg−1 gives no false alarms but less than 30%
of detections. The POD is increased to 81% and the FAR to 23% with a threshold of
0.6 g kg−1. A threshold of 0.5 g kg−1 increases the FAR to more than 60% with no
more detections. A threshold of 0.4 g kg−1 enables to detect all events (POD = 100%),
with a high FAR of 75%. Overall, the highest ETS of 0.65 is reached given a LWC100m
threshold of 0.6 g kg−1. Hereafter, we use this threshold to define the first diagnostic as
”freezing precipitation alert” (FPA) :
FPA : LWC100m ≥ 0.6g kg−1 and T2m < 0◦C during at least 2h
Figure 5.11 shows the occurrences of observed surface ice layer together with FPA
over 5 winters from 2010 to 2015. An average of 4.2 events per year was observed.
Most observed events occurred in the heart of winter : from 2010 to 2015, a total of 6
events were reported from November to December, 12 events from January to March
and 3 events from April to May. Note that ice layers may be more difficult to identify
in spring, when the snowpack is already very dense. The results of the comparison of
FPA with observations are summarized in Table ??, with POD = 81%, FAR = 23%,
ETS = 0.65 and a frequency bias of 1.05. These scores confirm that the FPA enables
to detect the main events and can be used by forecasters to detect the occurrence of
these events with reasonable confidence.
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Figure 5.11 – Occurrences of freezing precipitation alerts (FPA) derived from AROME
(blue bars) and observations (red bars). Green rectangles indicate correspondence bet-
ween FPA and observations, black rectangles indicate wrong FPA or observations without
FPA.
• Freezing Precipitation Diagnostic to estimate the amount of precipitation
During freezing precipitation events, LWC higher than 0.6 g kg−1 are only reached
during short time periods and not during the whole duration of the freezing precipitation.
This is illustrated in Fig. 5.6 for the event of 5-6 January 2012. Therefore, a different
threshold is required to estimate the amount of freezing precipitation falling during these
events. Such information is important to estimate the thickness of the ice layer and to
drive Crocus-ice.
Figure 5.10 shows that the first LWC threshold which enables 100% of detections is
0.4 g kg−1, with a high FAR compared to the events reported by skiers (Fig. 5.10, blue
square). This value is close to the CWC of 0.35 g kg−1 found as a threshold for drizzle
formation onset by Rasmussen et al. (2002). Hereafter, we call this second diagnostic
”freezing precipitation diagnostic” (FPD) :
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Table 5.1 – Two-by-two contingency table for AROME FPA, for five winters (2010-
2011 to 2014-2015). OY = Observed Yes ; ON = Observed No ; FY = Forecast Yes ; FN
= Forecast No ; HI = Hits ; FA = False Alarms ; MI = Misses ; CR = Correct Rejections.
OY ON
FY HI = 17 FA = 5
FN MI = 4 CR 1
FPD : LWC100m ≥ 0.4g kg−1 and T2m < 0◦C during at least 2h
To verify the relevance of the 0.4 g kg−1 threshold to detect sufficient amounts
of precipitation, a condition on minimum simultaneous precipitation rate (at least 1
mm h−1) is added to filter the diagnosed situations. For this purpose, three LWC values
(0.35 g kg−1, 0.4 g kg−1, 0.5 g kg−1) are tested (Fig. 5.10, red curve). The highest ETS
(0.51) is reached for 0.4 g kg−1 (Fig. 5.10, red square). This confirms the potential of
this threshold value for the FPD to determine the amount of freezing precipitation.
5.6.1.2 Crocus-ice driven by AROME FPD
We present here an additional approach combining the atmospheric diagnostic by
AROME (FPD) to Crocus-ice (Sect. 5.5.3). The FPD indicates the occurrence of freezing
precipitation, which enables to derive its amount as defined in Sect. 5.5.2.2, while Crocus-
ice solves the surface fluxes and simulates ice formation. Similarly to Que´no et al. (2016),
a continuous atmospheric forcing for the snowpack model Crocus was built from 1 August
2010 to 31 July 2015, using AROME consecutive hourly forecasts (Sect. 5.4.1). The FPD
was applied to the forcing, with a conversion of solid and liquid precipitation into freezing
precipitation at diagnosed hours. The modified atmospheric forcing was used to drive
Crocus-ice simulations of the snowpack, spatially distributed at 2.5-km resolution over
the Pyrenees domain and over the five-year period : if freezing precipitation occurs, the
new module in Crocus-ice is activated and ice layer formation is simulated by the model.
• Five-year validation
The simulated snowpack was analyzed over the same period. The occurrence of
surface ice layer formation was also compared to the observation database. We identified
surface ice if the total ice thickness (with a density higher than 700 kg m−3) is higher
than 2 mm in the first 5 cm of the snowpack surface. The scores are represented in
Fig. 5.10 with a green star : the POD is 95%, with 65% of false alarms. These scores
are improved compared to the simple FPD (blue square, Fig. 5.10) : in particular, the
number of false alarms is reduced (the frequency bias drops from 3.95 to 2.71) and
the overall performance measured by the ETS is increased from 0.24 to 0.33. They are
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also improved compared to a simple conversion of the amount of freezing precipitation
derived from the FPD into ice thickness assuming a density of 917 kg m−3 (green dot,
Fig. 5.10 : ETS = 0.31, frequency bias = 3.04), which highlights the benefits of solving
surface fluxes. However, the number of false alarms remains high. This issue is discussed
in Sect. 5.7.
Figure 5.12 – Snow depth and snowpack density simulated at point A (42.65◦N,
0.65◦E, 2563 m, Fig. 5.3) during winter 2011/2012 by Crocus-ice, driven by AROME
meteorological fields with freezing precipitation diagnostic (FPD). Ice layers are identified
by a dark blue colour (more than 600 kg m−3). The black circle indicates the formation
of lower density crusts.
• Focus on winter 2011-2012 at point A
We focused on the snowpack simulation at point A (42.65◦N, 0.65◦E, 2563 m,
Fig. 5.3) during winter 2011-2012, as two major and well identified ice layer formation
events occurred and they were both clearly reported in the database. The evolution of the
simulated snowpack density is shown in Fig. 5.12. Two high density ice layers of 13 mm
and 6 mm were formed on 21 December 2011 and 5 January 2012 respectively, which
were the two main observed ice events that winter. The thickness of the second ice layer
is underestimated, due to the underestimation of the amount of freezing precipitation.
Moreover, several FPD do not lead to the formation of an ice layer but rather develop
into lower density crusts (identified by a black circle in Fig. 5.12), or only into wet snow.
It can be due to two factors : low amount of freezing precipitation or too low energy sinks
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at the snow surface, preventing the freezing of the impinging supercooled water which
mainly percolates. Therefore, this study suggests the potential added value of combining
the atmospheric diagnostic with Crocus-ice : the benefits from the cloud microphysics
of AROME are combined with the benefits of a physical modelling of the snowpack,
relevant for predicting the formation of an ice layer.
5.6.2 Spatial and altitudinal distribution of ice layers : study of
5-6 January 2012
The episode of 5-6 January 2012 is the only one with enough observations to perform
a spatial validation of the FPD and associated ice layer formed in Crocus-ice.
The FPD introduced in Sect. 5.6.1.1 was applied to hourly AROME forecasts from 5
January 2012, 12 UTC, to 6 January 2012, 6 UTC. Figure 5.13 illustrates the altitudinal
distribution of AROME grid points where a FPD occurs during that period, together
with the elevations of point observations and ranges of elevations with observed ice layer
in the skiers’ reports in January 2012. For the FPD, the average altitude is 2328 m, the
average minus standard deviation is 2154 m, the average plus standard deviation is 2502
m, the minimum is 1812 m and the maximum is 2667 m, while the ice observations
stretch from 1850 m to 2700 m (Fig. 5.13). Thus, the FPD shows good agreement with
the observations in terms of altitudinal extent.
Figure 5.13 – Top : elevations of point observations and ranges of elevations with
observed ice layer, given in the skiers’ reports in January 2012. Bottom : distribution of
elevations of AROME grid points with freezing precipitation diagnostic (FPD) from 5
January 2012, 12 UTC, to 6 January 2012, 6 UTC.
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The spatial extent of the amount of freezing precipitation derived from the FPD is
illustrated in Fig. 5.14a, together with the ice thickness resulting from Crocus-ice simula-
tion driven by AROME with FPD (Fig. 5.14b). All available observations of the ice layer
(accident reports by rescue services, mountaineers’ observations and ice thickness mea-
surements) are also indicated on Fig. 5.14a and 5.14b. Most of the observations are close
to an area where ice layer formation is forecast, but the spatial extent of simulated ice
layer formation is underestimated. It can be partly explained by the differences between
the real topography and the model topography (at a 2.5 km resolution), which smooths
the highest peaks, hence several isolated mountains above 2000 m are not represented.
For instance, there is no diagnostic around Pic Saint-Barthe´le´my (Fig. 5.14a). Despite
a high simulated CWC around the peak (Fig. 5.8), the simulated 2 m temperature is
higher than 0◦C. Indeed, the peak’s altitude given by AROME is 1683 m (Fig. 5.3) while
the real altitude is 2348 m. Thus, the diagnostic is not wrong at the modelled altitude
(no freezing precipitation under 1800 m).
In terms of ice thickness, a strong underestimation can be noted on Fig. 5.14b : the
simulated ice layer is several millimetres thick (locally 2 cm), while the observed ice layer
was most often several centimetres thick. It can be related to the low amount of freezing
precipitation forecast by AROME for this event (Fig. 5.14a). The observed ice thicknesses
(locally 8 cm) resulted from a stronger amount of precipitation. The precipitation and
hydrometeor contents shown in Fig. 5.6 suggest that the freezing precipitation event is
diagnosed from 15 UTC to 21 UTC, with the strongest precipitation rates occurring later
in the form of snow and graupel. However, during this event, no significant snowfall was
reported and only a thin layer of snow was locally observed on top of the ice layer. This





Figure 5.14 – (a) Freezing precipitation between 5 January 2012, 12 UTC, and 6
January 2012, 6 UTC, simulated by AROME with FPD over the Pyrenees. Light green
indicates pixels with FPD but precipitation amount lower than 1 mm. (b) Ice thickness
in the first 5 cm of the snowpack, same period and domain, simulated by Crocus-ice
driven by AROME with FPD. Red dots : accident reports. Orange dots : mountaineers’
observations. Arrows : measurements of ice layer thickness.
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5.7 Discussion
5.7.1 Limitations of the methods
The methods introduced in this paper are a first step to improve the prediction of
ice layer formation due to freezing precipitation in the Pyrenees, which remains poorly
known and simulated. They rely on simplifications, and thus imply limitations, which are
discussed here.
5.7.1.1 Limitations of the diagnostics
The atmospheric diagnostic was introduced because AROME does not simulate free-
zing precipitation events in mountains. A similar behaviour was identified for the WRF
atmospheric model when simulating freezing drizzle formation in mountainous terrain
(Ferna´ndez-Gonza´lez et al., 2015). In our study, the diagnostic is based on usual atmos-
pheric conditions close to the ground during freezing precipitation formed through the
process of collision-coalescence of supercooled cloud droplets. The occurrence of these
events is detected with good scores. Nevertheless, the precipitation rate deduced from
this diagnostic is subject to a large uncertainty. In this study, we made the choice to
precipitate both solid and liquid precipitation in the form of freezing precipitation when
the diagnostic occurs. This assumption has limitations since the amount of total pre-
cipitation during the occurrence of the diagnostic may not correspond to the real rate
of freezing rain produced by collision-coalescence which is not accurately simulated by
AROME. Instead, AROME tends to simulate solid precipitation, as shown for the event
of January 2012.
Two different diagnostics were proposed using AROME cloud water content and 2-
m temperature : the freezing precipitation alert (FPA) and the freezing precipitation
diagnostic (FPD). The FPA was proposed to be used by forecasters to detect the main
freezing events whereas the FPD aims at providing an estimation of the amount of
freezing precipitation. The better scores of the FPA with a high LWC threshold may be
due to the fact that very high LWC are reached punctually during freezing precipitation
events, but so high LWC do not include the whole episode. Therefore, the FPA is an
indication that an intense and large-scale (i.e. important enough to be reported by skiers)
event is going to occur, but it gives no information on the amount of precipitation and
spatial extent of the episode. For these purposes, the FPD is a better indication, but it
gives many false alarms at the seasonal scale. It needs to be combined with an estimation
of ice layer thickness to provide relevant results. We showed these false alarms are reduced
by the use of Crocus-ice, but the FAR remains high. It can be partly explained by the
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fact that the observation database underestimates the occurrences by construction : all
events are not necessarily reported by skiers, particularly if the weather is bad or if the
ice formation is local.
Finally, the diagnostics could integrate other variables. However, adding a threshold
on solid hydrometeor content (related to snow formation, Sect. 5.3.1) to the diagnostics,
as in Ferna´ndez-Gonza´lez et al. (2015), did not show clear benefits in our case and was
not presented in Sect. 5.6.1.1. Considering the whole vertical profile of hydrometeor
contents may be more informative, and could help to confirm the FPA for forecasters.
5.7.1.2 Limitations of Crocus-ice modelling
The ice layer formation simulated by Crocus-ice provided a realistic representation of
the snowpack stratigraphy, but requires further assessment. In particular, the simple water
transport scheme of Crocus does not enable to represent the possible impermeability of
ice to water flows. The ice thickness might thus be underestimated in Crocus-ice, with
an excess of percolation. To tackle this issue, the water percolation scheme solving
Richards equation recently implemented in Crocus by D’Amboise et al. (2017) could
be associated to Crocus-ice. This approach was used by Wever et al. (2014, 2016) to
simulate ice formation inside the snowpack.
5.7.2 Limitations of the observation database
The lack of conventional observations like snowpack vertical profiles limits the va-
lidation of the modelled snowpack simulations by Crocus-ice. This issue highlights the
need for an extensive campaign of measurements to study ice layer formation and evolu-
tion, including measurements of the ice layer density (Watts et al., 2016), its albedo (to
add a specific parameterization for ice in Crocus), the subsequent snowpack mechanical
properties and observations of the persistence of ice in the snowpack during the whole
winter season.
The use of a crowd-sourced observation database is rare in snowpack studies (e.g.
Tremper and Diegel, 2014; Hendrikx and Johnson, 2016). But the specificity of the phe-
nomenon studied here and the lack of conventional observations made it an interesting
opportunity to use the large amount of data available in the mountaineering Internet
communities.
For this study, reports from mountaineers and skiers contained usable information
since the presence of a pure ice layer on the surface of the snowpack is easy to identify for
a skier. The key words used to filter the reports are specific enough to discriminate a pure
ice layer from hard snow surface. Pictures in the reports usually confirmed the selection.
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The identification of ice layers in spring may be more difficult due to the usual presence
of a morning melt-freeze crust, but also the higher temperatures which make the ice
disappear faster. It may explain the worse detection scores in April-May (Fig. 5.11).
The main limitation is the spatial distribution of the observations, which is skewed by
the difference in attendance of Pyrenean massifs : the massif of Haute-Bigorre (Fig. 5.3)
is highly frequented by mountaineers and skiers, hence a high number of reports, while
very few observations are available for the Couserans massif (Fig. 5.3), which is much
less frequented.
5.8 Conclusion
Freezing precipitation on the snowpack is observed by mountain forecasters in the
Pyrenees at least once per winter season. These particular meteorological events have
high impacts since they may form a pure ice layer on the surface, leading to several acci-
dents and fatalities amongst skiers and mountaineers. This paper addressed the issue of
forecasting freezing precipitation on the snowpack in mountainous terrain and modelling
the associated ice layer formation. To this end, we used AROME, the operational NWP
system of Me´te´o-France, and Crocus, the detailed snowpack model used for operatio-
nal avalanche hazard forecasting in French mountains. To counterbalance the lack of
conventional observations, the observation dataset was built on crowd-sourcing, from
online reports from the communities of mountaineers and back-country skiers, as well
as rescue service reports.
Given that the studied freezing precipitation is formed through a process of collision-
coalescence of supercooled cloud droplets, a simple atmospheric diagnostic of freezing
precipitation was introduced, based on a threshold of liquid water content at 100 m above
ground together with negative 2-m temperatures. These threshold were determined with
a sensitivity study, through comparisons with observations from the crowd-sourced da-
tabase from 2010 to 2015. A FPA (freezing precipitation alert) was defined with a high
LWC threshold of 0.6 g kg−1 to assist forecasters identify large-scale and intense events
over the Pyrenees, with good detection scores and very few false alarms. It is a comple-
mentary tool to the analysis of the synoptic conditions that favour freezing precipitation
in the Pyrenees. A FPD (freezing precipitation diagnostic) was also defined with a lo-
wer LWC threshold of 0.4 g kg−1 to determine the amount of freezing precipitation.
The FPD was used to modify AROME precipitation phase in the atmospheric forcing for
snowpack simulations. The entire precipitation (solid+liquid) was converted into freezing
precipitation when the FPD occurs.
In addition to the state of the atmosphere close to the ground, the state of the snow-
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pack surface is crucial for the formation of ice. In particular, the energy sinks (conductive
flux towards the snow, latent and sensible heat fluxes towards the atmosphere) must be
high enough to counterbalance the latent heat released through solidification. The mo-
delling of ice layer formation due to freezing precipitation was implemented in Crocus,
including the energy budget associated with supercooling rupture and the parameteri-
zation of pure ice layers. Snowpack simulations were performed with this new version,
driven by AROME forecasts modified by the FPD. They showed that the main ice layers
were represented, while some FPD were not associated with surface conditions that en-
able the formation of ice. The study of the event of 5-6 January 2012 exhibited a correct
match of the spatial distribution of the diagnostic and associated ice layer formed by
Crocus-ice with the observations, even though the spatial extent was underestimated.
The altitudinal distribution was in good adequation.
This study is a first step towards a better forecast of the formation of the ice layer
on the snowpack due to supercooled precipitation, using existing operational tools. The
successful modelling of surface ice formation remains limited by the underestimation of
the amount of freezing precipitation when a diagnostic is given. Snowfalls immediately
following a diagnostic should also be partly included in the freezing precipitation quanti-
ties. This issue can only be tackled by improvements of the cloud microphysical scheme
used in AROME to better handle freezing precipitation formed by collision-coalescence,
which could be the case with the newly developed microphysical scheme LIMA (Vie´ et al.,
2016). The most recent version of AROME, operating at 1.3-km resolution (Brousseau
et al., 2016), may also improve the spatial distribution of freezing precipitation with a
more accurate description of the topography. Finally, the new modelling of surface ice
formation within Crocus-ice suggests further explorations of the impact of an ice layer on
the simulated snowpack stratigraphy, particularly in terms of grain types and mechanical
properties. Indeed, an ice layer may have a long-term influence on the stratigraphy after
being covered by fresh snowfalls, like a stabilizing effect or the formation of faceted crys-
tals or depth hoar in the immediate vicinity of the ice (Moroz, 2002; Jamieson, 2006;
Hammonds et al., 2015; Hammonds and Baker, 2016). Surface ice formation model-
led by Crocus-ice could then improve the general knowledge of snowpack stratigraphy
and stability during the whole winter season, in addition to the immediate warning of
dangerous surface conditions.
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5.9 Impact sur la stratigraphie
Comme nous venons de le voir, la pre´sence de glace vive en surface du manteau
neigeux est dangereuse pour les skieurs de randonne´e et alpinistes. Il est donc ne´cessaire
de pre´voir leur formation. Mais une couche de glace peut aussi avoir une influence a`
long terme sur la stratigraphie du manteau neigeux, apre`s avoir e´te´ recouverte de neige.
En termes de risques d’avalanches, si une couche de glace en surface est suffisamment
e´paisse pour ne pas casser sous les skis (comme c’est le cas pour l’e´pisode du 5-6
janvier 2012), elle a un effet stabilisateur imme´diat. De meˆme, une fois enfouie, elle
peut empeˆcher une rupture par surcharge dans une couche fragile sous-jacente. Mais sa
pre´sence a e´galement un effet sur la microstructure des couches voisines. Moroz (2002)
rapporte ainsi un e´pisode de pluie verglac¸ante formant une e´paisse couche de glace en
de´but de saison hivernale dans les montagnes du Colorado : il montre son influence sur
la stabilite´ du manteau neigeux durant toute la saison, avec notamment la formation de
faces planes au-dessus et en-dessous de la crouˆte. La formation accrue de faces planes
ou de givre de profondeur a` proximite´ des crouˆtes est e´galement souligne´e par Jamieson
(2006). Cet effet est d’autant plus marque´ pour une couche de glace e´paisse. Deux
facteurs principaux y contribuent. Tout d’abord, une couche de glace est imperme´able
aux flux verticaux de vapeur. Cette imperme´abilite´ force la condensation imme´diatement
sous la glace, ce qui accroˆıt localement le processus de facettage des grains cause´ par
le flux vertical de vapeur. Cette couche fragile potentielle est ne´anmoins enfouie sous la
glace et donc plus difficilement mobilisable par surcharge. En second lieu, la glace a une
conductivite´ thermique bien supe´rieure a` celle de la neige (2.2 W m−1 K−1 pour de la
glace a` 273 K, contre des valeurs s’e´tageant de 0.05 W m−1 K−1 pour de la neige fraˆıche
peu dense a` 0.8 W m−1 K−1 pour des grains ronds tre`s denses ; Yen, 1981; Calonne
et al., 2011). Cette discontinuite´ ge´ne`re un gradient de tempe´rature accru a` proximite´
imme´diate de la glace, favorisant le facettage des grains. Hammonds et al. (2015) et
Hammonds and Baker (2016) ont ainsi mis en e´vidence des gradients de tempe´rature
pre`s de 40 fois supe´rieurs au gradient moyen du manteau neigeux sur une e´paisseur
millime´trique au-dessus et en-dessous de la glace.
Afin d’e´tudier la repre´sentation de la glace et de son influence sur la stratigraphie du
manteau neigeux par Crocus-ice, on re´alise deux expe´riences de simulation du manteau
neigeux au point A (42.65◦N, 0.65◦E, 2563 m, Fig. 5.3) sur la saison 2011/2012. La
premie`re simulation (’REF’) sert de re´fe´rence et est alimente´e par le forc¸age AROME
classique. La seconde simulation (’ICE’) est alimente´e par un forc¸age AROME ou` les
pre´cipitations solides du 05/01/2012, 15 h UTC, au 06/01/2012, 6 h UTC, sont conver-
ties en pluie (la tempe´rature pre`s de la surface e´tant ne´gative durant cette pe´riode,
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Fig. 5.6). Le forc¸age ainsi obtenu simule de fac¸on re´aliste les quantite´s de pre´cipitations
surfondues de l’e´pisode du 5-6 Janvier 2012, ceci afin de faire abstraction des erreurs
sur les quantite´s de pre´cipitations issues du diagnostic de´veloppe´.
Ainsi, sur la Fig. 5.15 ou` est repre´sente´e l’e´volution de la densite´ des couches pour la
simulation ’ICE’, on distingue, au 5 Janvier 2012, la formation d’une couche de densite´
nettement supe´rieure (917 kg m−3, en bleu fonce´), persistant jusqu’a` la fonte du manteau
neigeux.
Figure 5.15 – Evolution de la hauteur (en cm) et de la densite´ (en kg m−3) du manteau
neigeux au point A (42.65◦N, 0.65◦E, 2563 m, Fig. 5.3) simule´e par Crocus-ice, avec un
forc¸age issu des pre´visions d’AROME et correction de la phase des pre´cipitations le 5-6
Janvier 2012 (simulation ’ICE’).
La re´sistance a` l’enfoncement des couches est trace´e en Fig. 5.16 pour la simulation
’ICE’. Cette variable est calcule´e a` partir du type de grains et de la densite´ de la couche.
On constate logiquement une re´sistance a` l’enfoncement bien plus e´leve´e au niveau de la
couche de glace (environ 70 daN). Il est a` noter que cette couche est surmonte´e d’une
couche de tre`s faible re´sistance (< 10 daN).
La Figure 5.17 repre´sente l’e´volution du type de grains sur toute l’e´paisseur du
manteau neigeux pour les simulations ’REF’ (en haut) et ’ICE’ (en bas). Sur la si-
mulation ’ICE’, on peut noter l’apparition d’une couche de glace (IF, en violet 2) le
05/01/2012, d’une e´paisseur d’environ 5 cm, surmontant des couches de grains ronds
2. La couleur attribue´e par convention aux formations de glace est le cyan (Fierz et al., 2009). Elle
a e´te´ change´e en violet sur la Fig. 5.17 pour mieux distinguer la glace des faces planes adjacentes.
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Figure 5.16 – Evolution de la hauteur (en cm) et de la re´sistance a` l’enfoncement (RAM
sonde, en daN) du manteau neigeux au point A (42.65◦N, 0.65◦E, 2563 m, Fig. 5.3)
pour la simulation ’ICE’.
(MF, en rouge) forme´s par percolation d’eau liquide simultane´e a` la formation de la glace.
L’imperme´abilite´ de la glace, une fois forme´e, a` la percolation d’eau liquide est probable-
ment sous-estime´e par Crocus-ice, bien qu’elle ait e´te´ parame´tre´e par une re´tention d’eau
accrue dans les deux premiers centime`tres de neige pendant la pre´cipitation. L’eau liquide
pourrait en re´alite´ stagner en surface (ou s’e´couler en surface le long de la pente) puis ge-
ler plus tard. Une campagne d’observations de´die´e et des expe´riences en chambre froide
permettraient de mieux le comprendre. Par ailleurs, le sche´ma de percolation simple de
Crocus montre ses limites pour des situations aussi spe´cifiques. Il pourrait par exemple
eˆtre ame´liore´ en suivant l’approche de´veloppe´e par Wever et al. (2014) et Wever et al.
(2016) dans SNOWPACK, en re´solvant les e´quations de Richards. Ces de´veloppements
dans SNOWPACK ont notamment servi a` l’e´tude de la formation de couches de glace
au niveau des barrie`res de capillarite´ (Wever et al., 2016). De tels de´veloppements dans
le mode`le Crocus ont e´te´ initie´s par D’Amboise et al. (2017).
Par ailleurs, on remarque une apparition plus pre´coce de faces planes (FC, en bleu
clair) pour la simulation ’ICE’ que pour la simulation ’REF’, au-dessus de la couche de
glace. Cette couche, meˆle´e a` du givre de profondeur (type de grain secondaire qui n’est
pas montre´ ici), persiste au-dessus de la glace durant toute la saison jusqu’a` l’humidifi-
cation totale du manteau neigeux.
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Figure 5.17 – Evolution de la hauteur de neige (en cm) et du type de grain principal
(selon la classification de Fierz et al. (2009), IF en violet pour un meilleur contraste
visuel) au point A (42.65◦N, 0.65◦E, 2563 m, Fig. 5.3) pour la simulation ’REF’ (en
haut) et la simulation ’ICE’ (en bas). PP : Precipitation Particles (neige fraˆıche), MF :
Melt Forms (grains ronds), IF : Ice Forms (formations de glace), DF : Decomposing and
Fragmented precipitation particles (particules reconnaissables), RG : Rounded Grains
(grains fins), FC : Faceted Crystals (faces planes).
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L’e´tude des profils stratigraphiques permet d’apporter des indications comple´mentaires
e´clairant ces re´sultats. La Figure 5.18 repre´sente l’e´volution verticale de diffe´rentes
proprie´te´s physiques du manteau neigeux (tempe´rature, contenu en eau liquide, den-
site´, re´sistance a` l’enfoncement, SSA, types de grains primaires et secondaires) au
11/01/2012, 0h UTC, soit cinq jours apre`s l’e´pisode de pre´cipitations verglac¸antes.
Quelques centime`tres de neige se sont de´pose´s sur la couche de glace. La tempe´rature de
surface de la neige atteint -29 ◦C, ce qui ge´ne`re un tre`s fort gradient de tempe´rature sur
les 40 premiers centime`tres du manteau neigeux environ. Ce gradient est particulie`rement
marque´ au-dessus de la glace. L’e´volution verticale de la tempe´rature pre´sente ne´anmoins
une rupture au niveau de la glace, avec un gradient presque nul du fait de la forte conduc-
tivite´ thermique de la glace. Cette rupture accroˆıt le gradient moyen dans les couches
de neige voisines par rapport a` la simulation ’REF’, ou` la glace est remplace´e par une
e´paisse couche de neige de faible conductivite´ thermique. On observe ainsi un de´but de
facettage des grains voisins de la glace (grains secondaires de type faces planes pour les
grains fins au-dessus et les grains ronds en-dessous). En revanche, l’effet de sur-gradient
a` e´chelle millime´trique montre´ par Hammonds et al. (2015) ne peut pas eˆtre simule´ par
Crocus : cela ne´cessiterait une discre´tisation sous-millime´trique des couches a` proximite´
de la glace, au de´triment de la stabilite´ nume´rique de la simulation. En outre, l’im-
perme´abilite´ de la glace aux flux de vapeur n’est pas repre´sente´e car Crocus ne simule
pas explicitement les flux de vapeur. Le facettage des grains est donc probablement
sous-estime´ par Crocus, bien qu’il soit repre´sente´ au premier ordre, par augmentation du
gradient moyen de tempe´rature.
La repre´sentation de la formation de glace par Crocus-ice implique toutefois des
diffe´rences marque´es de structure verticale entre les simulations ’REF’ et ’ICE’. Un
exemple est fourni au de´but du printemps, le 01/04/2012, 0h UTC, pour la simula-
tion ’ICE’ (Fig. 5.19) et la simulation ’REF’ (Fig. 5.20). En Figure 5.19, on observe
que la couche de glace est toujours pre´sente, surmonte´e d’une couche de faces planes
et de givre de profondeur de faible re´sistance a` l’enfoncement, elle-meˆme surmonte´e de
plusieurs couches de grains fins de plus forte re´sistance a` l’enfoncement. On retrouve
donc en fin de saison une structure de plaque qui, dans ce cas particulier, est proba-
blement suffisamment enfouie (au-dela` d’un me`tre de profondeur) pour eˆtre sollicite´e
par surcharge. Cette structure peut eˆtre rapproche´e de celle rapporte´e par Moroz (2002)
dans le Colorado : sur une couche de glace forme´e de´but janvier 2002 e´taient apparues
des faces planes, a` l’origine d’importantes avalanches de´but avril. En comparaison, la
simulation ’REF’ (Fig. 5.20) pre´sente a` la meˆme profondeur une e´paisse superposition
de couches de grains fins de proprie´te´s physiques relativement homoge`nes.
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Figure 5.18 – Stratigraphie du manteau neigeux de la simulation ’ICE’ le 11/01/2012,
0 h UTC. Tempe´rature en bleu, contenu en eau liquide en rouge, densite´ en orange,
re´sistance a` l’enfoncement (RAM sonde) en marron, SSA en vert. GForm1 : type de
grain primaire, GForm2 : type de grain secondaire. Les symboles des grains suivent la
classification de Fierz et al. (2009).
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Figure 5.19 – Stratigraphie du manteau neigeux de la simulation ’ICE’ le 01/04/2012,
0 h UTC. Tempe´rature en bleu, contenu en eau liquide en rouge, densite´ en orange,
re´sistance a` l’enfoncement (RAM sonde) en marron, SSA en vert. GForm1 : type de
grain primaire, GForm2 : type de grain secondaire. Les symboles des grains suivent la
classification de Fierz et al. (2009).
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Figure 5.20 – Stratigraphie du manteau neigeux de la simulation ’REF’ le 01/04/2012,
0 h UTC. Tempe´rature en bleu, contenu en eau liquide en rouge, densite´ en orange,
re´sistance a` l’enfoncement (RAM sonde) en marron, SSA en vert. GForm1 : type de
grain primaire, GForm2 : type de grain secondaire. Les symboles des grains suivent la
classification de Fierz et al. (2009).
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En conclusion, mode´liser la formation de glace par Crocus-ice ame´liore l’information
sur l’e´tat de stabilite´ du manteau neigeux pour la pre´vision d’avalanches, car la seule
pre´sence d’une couche de glace (au lieu d’une couche de neige pre´vue a` tort) modifie
conside´rablement la stabilite´. La percolation d’eau liquide sous la glace est probablement
surestime´e, alors que le facettage des grains a` proximite´ de la glace n’est que partiellement
repre´sente´. A l’avenir, le suivi des couches de glace au cours de la saison devrait fournir
davantage d’observations pour valider ces simulations.
5.10 Synthe`se du chapitre
Dans ce chapitre, nous avons explore´ le potentiel des mode`les AROME et Crocus pour
la pre´vision et la mode´lisation des e´ve`nements de pre´cipitations verglac¸antes formant
une couche de glace en surface du manteau neigeux dans les Pyre´ne´es. Malgre´ le risque
que ces e´ve`nements constituent pour les pratiquants de montagne hivernale, ils ne sont
pas pre´vus a` l’heure actuelle par les syste`mes ope´rationnels de mode´lisation. Plusieurs
me´thodes originales ont e´te´ introduites, qui ont ensemble permis de re´pondre a` cette
proble´matique :
• Une base de donne´es d’observations constitue´e de comptes-rendus de skieurs de
randonne´e et alpinistes et couvrant la pe´riode 2010-2015 a offert une alternative au
re´seau conventionnel d’observations, d’utilite´ limite´e pour la de´tection des couches
de glace. Une premie`re climatologie du phe´nome`ne a` l’e´chelle des Pyre´ne´es a
e´te´ esquisse´e : 4 e´pisodes d’ampleur ont lieu en moyenne chaque anne´e dans les
Pyre´ne´es, pour la plupart entre janvier et mars.
• Si AROME ne pre´voit pas explicitement ces pre´cipitations surfondues forme´es par
collision-coalescence de gouttelettes a` tempe´rature ne´gative, son sche´ma de micro-
physique nuageuse fournit toutefois des indications pertinentes sur les processus
en jeu. Deux diagnostics diffe´rents ont ainsi e´te´ de´veloppe´s a` partir d’un seuil mi-
nimal sur le contenu en eau liquide nuageuse (incluant gouttelettes nuageuses et
gouttes de pluie) associe´ a` des tempe´ratures a` 2 m ne´gatives. Ces diagnostics ont
e´te´ de´termine´s par une e´tude de sensibilite´ des seuils par comparaison a` la base de
donne´es d’observations sur 5 ans. Le premier diagnostic est un diagnostic d’alerte
d’e´pisode e´tendu et intense a` l’e´chelle des Pyre´ne´es et se base sur un seuil d’eau
liquide nuageuse de 0.6 g kg−1. Il s’agit d’un outil utilisable par les pre´visionnistes,
dont on a montre´ les bons scores de de´tection (81% des e´ve`nements observe´s
sont diagnostique´s) et le faible taux de fausses alarmes (23% des diagnostics). Un
second diagnostic a e´te´ de´veloppe´ en se basant sur un seuil d’eau liquide nua-
geuse de 0.4 g kg−1 : ce dernier doit permettre de diagnostiquer les quantite´s de
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pre´cipitations associe´es a` un e´pisode, en convertissant aux instants diagnostique´s
toutes les pre´cipitations pre´vues par AROME en pre´cipitations verglac¸antes. Cette
me´thode d’estimation tend ne´anmoins a` sous-estimer les pre´cipitations, et donc
l’e´paisseur de glace forme´e.
• Une mode´lisation physique de la formation de glace en surface du manteau neigeux
par pre´cipitations surfondues a e´te´ imple´mente´e dans le mode`le Crocus. La nouvelle
version du mode`le, nomme´e Crocus-ice, a permis de re´aliser des simulations dis-
tribue´es sur les Pyre´ne´es pendant la pe´riode 2010-2015, en utilisant les pre´visions
d’AROME et le diagnostic de pre´cipitation verglac¸ante en forc¸age atmosphe´rique.
Les principales couches de glace d’une saison sont bien simule´es, et la distribution
spatiale de la glace de surface simule´e le 5-6 janvier 2012 correspond bien a` la
localisation des observations, malgre´ une sous-estimation des e´paisseurs de glace.
Nous avons vu par la suite que la simulation des couches de glace par Crocus-ice
avait un impact cohe´rent sur la stratigraphie simule´e au cours de toute une sai-
son, avec notamment la formation accrue de grains a` faces planes au-dessus de la
glace, par effet de gradient thermique. Cette mode´lisation demande cependant a`
eˆtre valide´e par une campagne d’observations des couches de glace.
En conclusion, nous avons vu que le sche´ma de microphysique nuageuse d’AROME
confe´rait a` la chaˆıne de mode´lisation nivo-me´te´orologique une valeur ajoute´e claire pour
la pre´vision d’e´ve`nements a` enjeu, tels que les pre´cipitations verglac¸antes en montagne.
Associe´ a` la nouvelle mode´lisation de formation de couches de glace dans Crocus, le
diagnostic propose´ permet d’avertir les montagnards de risques inhabituels et de simuler
l’impact a` long terme de ces e´ve`nements sur le manteau neigeux saisonnier et sa stabilite´.
Ces re´sultats pourraient eˆtre utilise´s a` l’avenir dans le cadre de la pre´vision nivologique
ope´rationnelle.

Conclusion ge´ne´rale et perspectives
L’objet de ce travail de the`se est d’e´valuer l’apport des pre´visions a` e´chelle ki-
lome´trique du mode`le me´te´orologique AROME pour la mode´lisation du manteau neigeux
en zones de montagne. Cette proble´matique a e´te´ aborde´e selon trois axes comple´mentaires,
dont nous allons faire ici la synthe`se, avant de proposer un ensemble de perspectives a`
ce travail.
Synthe`se des travaux mene´s
Le manteau neigeux en montagne constitue un objet d’e´tude a` enjeu, tant pour les
risques qu’il induit que pour les ressources qu’il offre, ainsi que pour ses interactions avec
les syste`mes biophysiques et climatiques. A ce titre, il est essentiel de connaˆıtre et pre´voir
sa variabilite´ en terrain complexe. Dans les massifs montagneux franc¸ais, la pre´vision ni-
vologique ope´rationnelle s’appuie actuellement sur la chaˆıne de mode`les SAFRAN-Crocus
qui simule le manteau neigeux par une spatialisation semi-distribue´e. Celle-ci pre´sente
des limites pour repre´senter la variabilite´ des conditions me´te´orologiques et nivologiques
au sein d’un massif. Dans ces travaux, nous nous sommes propose´s d’expe´rimenter une
approche distribue´e en utilisant les pre´visions d’AROME a` une re´solution horizontale
de 2.5 km pour alimenter Crocus. La physique non-hydrostatique et la re´solution ki-
lome´trique d’AROME en font un bon candidat pour ame´liorer la variabilite´ spatiale du
forc¸age atmosphe´rique en montagne. Les performances de la chaˆıne de mode´lisation
nivo-me´te´orologique AROME-Crocus ont e´te´ e´tudie´es a` l’e´chelle de plusieurs saisons
hivernales et a` l’e´chelle d’e´ve`nements a` fort enjeu nivologique.
Dans un premier temps, nous avons e´value´ les simulations AROME-Crocus sur les
Pyre´ne´es au cours d’une pe´riode de quatre ans (2010-2014). Cette e´valuation a e´te´
mene´e par comparaison avec des simulations Crocus alimente´es par des re´analyses de
SAFRAN, des observations in-situ de hauteur de neige, SWE et pre´cipitations, et des
images satellitaires de la fraction de couvert neigeux tire´es du capteur MODIS. On a
ainsi mis en e´vidence un fort biais positif des hauteurs de neige pour AROME-Crocus,
particulie`rement marque´ sur les contreforts atlantiques de la chaˆıne pyre´ne´enne. Par une
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e´tude des variations journalie`res de hauteur de neige et de SWE, on a montre´ que ce
biais positif e´tait en partie explicable par une sous-estimation des processus d’ablation,
du fait d’une absence de simulation de l’e´rosion e´olienne et d’une sous-estimation des
fortes fontes. De meˆme, le tassement du manteau neigeux est sous-estime´ par Crocus.
En contrepartie, les fortes accumulations de neige sont elles aussi sous-estime´es, mais
dans une moindre mesure que SAFRAN-Crocus. De plus, la distribution spatiale de
la couverture de neige a` l’e´chelle des Pyre´ne´es pre´sente une meilleure ade´quation aux
images satellitaires MODIS pour AROME-Crocus que SAFRAN-Crocus, du fait d’une
meilleure repre´sentation des effets orographiques sur les chutes de neige. Les pre´visions
ope´rationnelles d’AROME pre´sentent donc des apports clairs pour la mode´lisation du
manteau neigeux, mais le cumul des erreurs de pre´vision me´te´orologique au cours d’une
saison hivernale peut aboutir a` des biais marque´s en termes de hauteurs de neige.
Dans un second temps, nous avons concentre´ notre e´tude sur le forc¸age radiatif
des simulations de manteau neigeux. Constitue´ des rayonnements solaire et grandes
longueurs d’ondes incidents, c’est un e´le´ment cle´ du bilan d’e´nergie et de masse du
manteau neigeux. Nous nous sommes donc inte´resse´s a` l’apport potentiel des produits
satellitaires de rayonnement de LSA SAF (Satellite Application Facility on Land Surface
Analysis), qui utilisent des observations de masque nuageux et de re´flectance du sommet
de l’atmosphe`re issues des radiome`tres SEVIRI a` bord des satellites Meteosat Seconde
Ge´ne´ration. Les produits LSA SAF sont calcule´s par combinaison de ces observations
avec des pre´visions nume´riques de variables atmosphe´riques proches de la surface. Ils
pre´sentent l’avantage d’une fre´quence temporelle semi-horaire et d’une re´solution hori-
zontale de 3 km : ils semblent donc particulie`rement adapte´s au forc¸age atmosphe´rique
de simulations du manteau neigeux distribue´es a` e´chelle kilome´trique en montagne. Pour
ve´rifier cette hypothe`se, nous avons d’abord e´value´ ces produits, ainsi que les pre´visions
AROME et les re´analyses SAFRAN de rayonnements incidents, par comparaison a` des
mesures in-situ dans les Alpes franc¸aises et les Pyre´ne´es. Un nouveau produit satellitaire
de rayonnement incident grandes longueurs d’ondes a e´galement e´te´ de´veloppe´ a` partir
de l’algorithme de LSA SAF incluant des pre´visions AROME. Pour le rayonnement so-
laire, on a montre´ que le produit satellitaire pre´sentait de meilleurs scores qu’AROME
et SAFRAN, ainsi qu’une meilleure description de la variabilite´ spatiale des champs que
SAFRAN. Pour le rayonnement grandes longueurs d’ondes, les diffe´rents jeux de donne´es
pre´sentaient des performances similaires. Ces diffe´rents jeux de donne´es de rayonnement
ont ensuite e´te´ teste´s en forc¸age radiatif de simulations AROME-Crocus dans les Alpes
franc¸aises et les Pyre´ne´es. Il s’est ave´re´ que les produits satellitaires aggravaient la sures-
timation des hauteurs de neige par AROME-Crocus, malgre´ leur bonne qualite´ identifie´e
en zones de montagne. On a par ailleurs mis en e´vidence une influence diffe´rencie´e des
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diffe´rents forc¸ages en rayonnement sur les simulations du manteau neigeux selon l’alti-
tude. Cette e´tude a souligne´ l’existence de cumuls et compensations d’erreurs au sein du
forc¸age atmosphe´rique et du mode`le de manteau neigeux, impliquant une de´gradation
des simulations Crocus malgre´ une meilleure qualite´ de certains termes du forc¸age.
Enfin, ayant mis en e´vidence les apports et limites de simulations distribue´es AROME-
Crocus a` l’e´chelle saisonnie`re, il convenait de juger de l’apport potentiel d’une telle
mode´lisation pour la pre´vision d’e´ve`nements nivo-me´te´orologiques a` enjeu. Dans cette
optique, nous avons e´tudie´ les e´pisodes de pre´cipitations verglac¸antes menant a` la for-
mation de glace en surface du manteau neigeux dans les Pyre´ne´es. Ces e´ve`nements
ont cause´ de nombreux accidents souvent mortels pour les pratiquants de montagne
hivernale mais ne sont pas pre´vus par les mode`les ope´rationnels actuels. Les re´seaux
d’observations classiques fournissent par ailleurs peu d’informations sur la survenue de
ces e´ve`nements. Pour pallier ce manque d’observations, nous avons utilise´ les comptes-
rendus de ski de randonne´e et d’alpinisme du site Internet communautaire Camptocamp
pour construire une base de donne´es d’observations participatives couvrant la pe´riode
2010-2015. Le sche´ma de microphysique nuageuse d’AROME a permis de de´velopper
des diagnostics de pre´cipitations verglac¸antes ayant des taux de de´tection et de fausses
alarmes satisfaisants apre`s validation sur cinq ans a` l’aide de la base de donne´es nou-
vellement cre´e´e. Le premier diagnostic est un diagnostic d’alerte qui pourrait eˆtre mis
en œuvre en ope´rationnel. Le second permet d’estimer les quantite´s de pre´cipitations
re´sultantes, pour pouvoir calculer par la suite l’e´paisseur de glace forme´e. Cela a ne´cessite´
au pre´alable l’imple´mentation dans Crocus d’une nouvelle mode´lisation de la formation
de glace en surface du manteau neigeux par pre´cipitations surfondues. La nouvelle ver-
sion du mode`le, nomme´e Crocus-ice, a e´te´ utilise´e pour des simulations distribue´es sur
la pe´riode 2010-2015 avec inclusion du diagnostic de pre´cipitations verglac¸antes dans le
forc¸age. Ces simulations ont permis de mode´liser avec succe`s la formation de glace. On
a enfin montre´ une repre´sentation re´aliste de leur impact sur la stratigraphie simule´e du
manteau neigeux.
Re´ponse a` la proble´matique
L’ensemble des re´sultats obtenus dans ce travail fournit des e´le´ments de re´ponse aux
questions souleve´es en Sect. 2.4.3 :
1. Les simulations AROME-Crocus distribue´es pre´sentent-elles une valeur
ajoute´e en termes de variabilite´ spatiale et temporelle du manteau neigeux
en montagne par rapport a` l’approche par massif de SAFRAN-Crocus ?
Par rapport a` SAFRAN-Crocus, AROME-Crocus pre´sente une meilleure repre´sentation
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de la distribution spatiale du couvert neigeux dans les Pyre´ne´es. La dynamique
d’AROME a` e´chelle kilome´trique implique une meilleure prise en compte des effets
orographiques sur les pre´cipitations : AROME repre´sente une forte variabilite´ spa-
tiale des chutes de neige entre les versants au vent et sous le vent. En revanche,
cette variabilite´ implique localement des chutes de neige excessives. La variabilite´
spatiale des rayonnements incidents est e´galement accrue. Ces diffe´rents facteurs
permettent une plus grande variabilite´ spatiale des quantite´s de neige au sol au sein
d’un massif que SAFRAN-Crocus. La variabilite´ temporelle du manteau neigeux
est e´galement mieux simule´e puisque la distribution des variations journalie`res de
hauteur de neige est en meilleure ade´quation avec les observations, malgre´ une
sous-estimation des fortes accumulations et des fortes de´croissances.
2. Comment AROME-Crocus repre´sente-t-il les bilans de masse et d’e´nergie
du manteau neigeux ?
Le bilan de masse simule´ est marque´ par :
• une sous-estimation des fortes accumulations, sauf localement (contreforts
atlantiques des Pyre´ne´es par exemple) ;
• une sous-estimation des fortes fontes ;
• une absence de simulation du transport de neige par le vent et du transport
gravitaire (phe´nome`nes sous-maille).
Le bilan d’e´nergie simule´ est marque´ par :
• une surestimation importante du rayonnement solaire incident ;
• une sous-estimation du rayonnement grandes longueurs d’ondes incident ;
• certains termes restent a` e´tudier en de´tail (probable surestimation de l’albe´do,
probable sous-estimation des flux turbulents).
3. Un forc¸age atmosphe´rique pour Crocus constitue´ de pre´visions d’AROME
uniquement est-il suffisant ?
La stratigraphie du manteau neigeux inte`gre l’historique des conditions me´te´orologiques
au cours d’une meˆme saison. De ce fait, les simulations AROME-Crocus sur une
saison hivernale comple`te accumulent les erreurs de pre´vision me´te´orologiques quo-
tidiennes. Cela participe a` la forte surestimation des hauteurs de neige. Une initia-
lisation quotidienne par une analyse me´te´orologique permettrait de limiter ces cu-
muls d’erreurs. Elle permettrait notamment de limiter les pre´cipitations localement
excessives, peut-eˆtre dues a` une re´activite´ trop forte du mode`le aux premiers re-
liefs rencontre´s par les masses d’air humides. Un syste`me d’analyse me´te´orologique
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distribue´ en zones de montagnes est donc ne´cessaire pour comple´ter les pre´visions
d’AROME.
4. De nouveaux produits base´s sur des observations a` e´chelle kilome´trique
peuvent-ils contribuer a` ame´liorer les simulations du manteau neigeux ?
Les produits satellitaires de rayonnement incident distribue´s a` e´chelle kilome´trique
ont prouve´ leur bonne qualite´ en montagne par rapport aux syste`mes de pre´vision et
d’analyse. En cela, ils peuvent eˆtre juge´s be´ne´fiques pour les simulations distribue´es
du manteau neigeux. Dans le contexte de la mode´lisation AROME-Crocus, leur
utilisation en remplacement des rayonnements pre´vus par AROME n’ame´liore pas
les simulations du fait de compensations d’erreurs dans la chaˆıne de mode´lisation.
D’autres produits distribue´s issus d’observations a` e´chelle kilome´trique tels que les
radars polarime´triques pour les pre´cipitations pourraient s’ave´rer be´ne´fiques.
5. Peut-on exploiter les informations de microphysique nuageuse des mode`les
me´so-e´chelle pour la me´te´orologie de montagne et la nivologie ?
Le sche´ma de microphysique nuageuse d’AROME constitue une ve´ritable valeur
ajoute´e a` supposer que l’on regarde en de´tail ce que peut apporter chacune des
variables microphysiques. Ainsi, par sa repre´sentation de l’eau liquide nuageuse,
il a permis de diagnostiquer les pre´cipitations verglac¸antes dans les Pyre´ne´es,
qu’AROME ne pre´voyait pas a priori.
Perspectives
Vers une meilleure identification des erreurs de simulation AROME-
Crocus
Comme nous venons de le voir, ce travail a permis d’identifier certaines sources
d’erreurs de simulation dans les diffe´rents termes du bilan de masse et d’e´nergie du
manteau neigeux. Mais ces facteurs identifie´s n’expliquent pas a` eux seuls le fort biais
positif de hauteur de neige simule´e par AROME-Crocus. En particulier, la sous-estimation
des fortes fontes ne peut pas eˆtre explique´ par les flux radiatifs incidents, puisque la forte
surestimation du rayonnement solaire incident n’est pas compense´e par la sous-estimation
du rayonnement grandes longueurs d’ondes.
Afin de mieux identifier les erreurs de simulation, il est ne´cessaire de mener une
e´tude pousse´e de la repre´sentation des flux turbulents par AROME-Crocus, si possible
a` diffe´rentes altitudes. Ainsi, outre le site du col de Porte, le site instrumente´ du col
du Lac Blanc (dans le massif des Grandes-Rousses, Alpes) constitue une zone d’e´tude
inte´ressante car situe´e en altitude (2720 m) et tre`s expose´e au vent. On pourra e´galement
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se concentrer sur des e´pisodes de Foehn, lors desquels les flux turbulents sont parti-
culie`rement significatifs dans le bilan d’e´nergie du manteau neigeux. Une e´valuation de
la parame´trisation de l’albe´do dans Crocus, probablement surestime´, est aussi a` envisager
a` diffe´rentes altitudes.
Vers un syste`me d’analyse me´te´orologique distribue´ en montagne
Comme nous l’avons e´voque´ plus haut, un forc¸age atmosphe´rique constitue´ unique-
ment de pre´visions d’AROME implique un cumul d’erreurs de pre´visions au cours de
la saison. AROME doit donc eˆtre associe´ a` un syste`me d’analyse me´te´orologique de´die´
aux zones de montagnes. Celui-ci se doit d’eˆtre distribue´ a` e´chelle kilome´trique pour ne
pas perdre l’apport en variabilite´ spatiale des pre´visions AROME. Le syste`me d’analyse
des pre´cipitations MESCAN (Soci et al., 2016) est un candidat se´rieux. Il pourrait eˆtre
comple´te´ par une assimilation d’observations radar adapte´e aux terrains montagneux,
comme propose´ par exemple avec l’analyse de pre´cipitations 1D-Var ODYC (Birman
et al., 2017), combinant pre´visions d’AROME, mesures au sol et observations radar.
Une telle analyse des pre´cipitations pourrait notamment eˆtre associe´e a` des produits
satellitaires de rayonnement, dont l’information sur le masque nuageux peut permettre
de comple´ter l’analyse de pre´cipitations. Enfin, les nouveaux produits de radars pola-
rime´triques (Augros et al., 2016) pourraient eˆtre assimile´s pour ame´liorer notamment la
de´termination de la limite pluie-neige.
Vers une pre´vision nivologique ope´rationnelle utilisant AROME-
Crocus ?
Ces travaux ont montre´ que les apports d’AROME-Crocus pourraient eˆtre tout a`
fait be´ne´fiques pour la pre´vision ope´rationnelle du risque d’avalanche, a` condition qu’un
syste`me d’analyse me´te´orologique associe´ puisse tempe´rer les limites de´ja` e´voque´es.
Le raffinement de la grille horizontale d’AROME a` 1.3 km aujourd’hui, et vers des
re´solutions probablement plus e´leve´es a` l’avenir (une version a` 500 m est de´ja` utilise´e
pour la recherche sur les Alpes du Nord), devrait mener in fine a` des simulations du
manteau neigeux distribue´es a` une re´solution de quelques centaines de me`tres, ce qui
permettrait de repre´senter explicitement des pentes suffisamment e´leve´es.
En outre, toutes les erreurs du forc¸age atmosphe´rique ne pourront pas eˆtre e´limine´es.
Il est donc crucial de pouvoir quantifier ces erreurs. La pre´vision d’ensemble d’AROME
(Bouttier et al., 2012) peut eˆtre utilise´e a` cette fin. Dans le cadre du fonctionnement par
massif de SAFRAN, Vernay et al. (2015) ont de´ja` montre´ les be´ne´fices des approches
d’ensemble pour la pre´vision d’avalanches. De meˆme subsisteront toujours des erreurs
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dans le mode`le de manteau neigeux Crocus. De ce point de vue, le syste`me ensembliste
de Crocus ESCROC (Lafaysse et al., 2017) pourrait eˆtre utilise´ pour prendre en compte
l’incertitude lie´e aux erreurs de Crocus. Par ailleurs, des observations du manteau neigeux
pourraient eˆtre assimile´es pour sa mode´lisation, ainsi que l’ont propose´ Charrois et al.
(2016) avec les re´flectances optiques.
Enfin, a` supposer que l’ensemble de ces me´thodes contribuent a` ame´liorer les si-
mulations du manteau neigeux a` e´chelle kilome´trique, voire sous-kilome´trique, il reste
a` fournir des informations pertinentes et utilisables par les nivologues, qui ne pourront
pas consulter le profil stratigraphique de l’ensemble des points de grille couvrant une
chaˆıne montagneuse. Il faudra donc de´velopper une me´thode d’agre´gation a posteriori
des simulations distribue´es pour la pre´vision du risque d’avalanche. Des travaux ont e´te´
initie´s a` cette fin (Bouchayer, 2017).
Apports comple´mentaires potentiels du mode`le AROME pour la
nivologie
L’utilisation du sche´ma de microphysique nuageuse d’AROME s’est ave´re´e pertinente
pour la pre´vision de pluies verglac¸antes en montagne. Mais une utilisation plus pousse´e
de ce sche´ma pourrait apporter des informations comple´mentaires sur les proprie´te´s de
la neige tombante. A l’heure actuelle, dans le mode`le Crocus, la densite´ de la neige
tombante est calcule´e en fonction de la tempe´rature a` 2 m et de la vitesse du vent a`
10 m. Or les proprie´te´s des cristaux, et notamment leur taux de givrage, de´terminent
la densite´ de la neige tombante (Power et al., 1964; Ishizaka et al., 2016) et sa SSA
(Domine et al., 2007). Une utilisation intelligente des informations issues des sche´mas
de microphysique nuageuse devrait permettre d’ame´liorer le lien entre neige tombante et
neige au sol dans les mode`les de manteau neigeux comme Crocus. Ainsi, Milbrandt et al.
(2012) ont de´veloppe´ une me´thode pour de´terminer la densite´ de la neige tombante
a` partir d’un sche´ma de microphysique nuageuse au sein du mode`le de PNT GEM-
LAM. Vionnet et al. (2017b) me`nent actuellement des travaux pour mieux utiliser ces
informations microphysiques dans les mode`les de´taille´s de manteau neigeux, a` partir d’un
nouveau sche´ma microphysique (Morrison and Milbrandt, 2015) qui fournit notamment
la fraction givre´e des cristaux.
Vers une utilisation accrue des observations participatives ?
Dans le cadre de l’e´tude des pre´cipitations verglac¸antes dans les Pyre´ne´es, nous avons
montre´ comment les comptes-rendus de pratiquants de montagne hivernale sur Internet
pouvaient servir a` pallier le manque d’observations conventionnelles. De fac¸on plus large,
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la production participative d’observations (ou crowd-sourcing) rece`le un potentiel encore
sous-exploite´ en nivologie. En effet, Internet regorge d’observations quotidiennes du man-
teau neigeux, le plus souvent agre´ge´es sur les sites communautaires de sports de mon-
tagne tels que Camptocamp (www.camptocamp.org) ou Skitour (www.skitour.fr).
Ces observations, d’abord destine´es a` informer les autres pratiquants des conditions
nivologiques d’une course, peuvent eˆtre parcourues aise´ment par mots-cle´s. Bien que
re´alise´es par des amateurs ayant le plus souvent une bonne connaissance de la neige,
elles ne´cessitent ne´anmoins une ve´rification experte pour des applications scientifiques.
Le crowd-sourcing est de´ja` tre`s utilise´ pour le recensement des avalanches accidentelles.
Nous avons souligne´ son potentiel pour la validation de simulations du manteau neigeux.
Des outils pourraient eˆtre de´veloppe´s en collaboration avec ces sites communautaires
formalisant l’indication des conditions rencontre´es au cours d’une sortie (par exemple un
e´tat de surface de la neige a` choix multiples, des hauteurs de neige mesure´es...), ceci
afin de limiter l’incertitude inhe´rente aux descriptions textuelles.
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